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1 Problemstellung und Zielsetzung
1.1 Einleitung
Die vorliegende Arbeit stellt die Entwicklung eines automatisierten Verfah­
rens  zur  Ableitung  der  Niederschlagsfläche  aus  optischen  Satellitendaten 
unter spezieller Berücksichtigung der Niederschlagsprozesse Mitteleuropas 
vor. Der Fokus auf Mitteleuropa, stellvertretend für die mittleren Breiten, 
begründet sich zum einen durch die bisher für diese Region unzureichenden 
Resultate  optischer  Verfahren  zur  Niederschlagsableitung,  zum  anderen 
durch die räumlichen, zeitlichen und konzeptionellen Einschränkungen von 
auf Mikrowellen-Sensoren basierenden Techniken, vor allem über Landflä­
chen (vgl. Kap. 2.2).
Grundsätzlich können Niederschläge durch Stationsmessungen sowie durch 
boden- (Radar) bzw. satellitengestützte Fernerkundungsverfahren gemessen 
oder unter Verwendung numerischer Wettermodelle berechnet werden. Für 
die Bereitstellung flächendeckender Messdatensätze stellen fernerkundliche 
Ansätze (sog. Retrievals) jedoch die einzige Alternative dar. Schon früh for­
derten deshalb einige Autoren die Entwicklung von Verfahren für mittlere 
und höhere Breiten (WYLIE 1979; ARKIN & JANOWIAK 1991). Die auf optischen 
Sensoren basierenden Ansätze blieben aber bis heute i.d.R. auf Fallstudien 
bzw. auf die Erfassung überwiegend konvektiv induzierter  Niederschläge, 
z.B.  im  Zusammenhang  mit  schmalen  kaltfrontalen  Bändern,  beschränkt 
(vgl. Kap. 2.3).
Aus dem Mangel  an  geeigneten  Satellitenverfahren  darf  jedoch nicht  ge­
schlossen werden, dass kein Bedarf an flächendeckenden, hoch aufgelösten 
Niederschlagsinformationen  besteht.  Gerade  in  wirtschaftlich  intensiv  er­
schlossenen, dicht besiedelten Regionen führen Niederschlagsereignisse im­
mer  wieder  zu enormen  direkten  (z.B.  Hochwasser)  und  indirekten  (z.B. 
Verzögerungen im Straßen- und Luftverkehr) Schäden (vgl. u.a. MÜNCHENER 
RÜCK 1999, 2003;  EVANS 2001). Die möglichst exakte Kenntnis der Nieder­
schlagsverteilung  kann hier  einen  Beitrag  zur  Risikoabschätzung und oft 
auch zur Schadensminimierung leisten. Desweiteren bilden quantifizierbare 
Daten eine wichtige Grundlage für die klimatologische und hydrologische 
Forschung, da die Niederschläge zusammen mit der Evapotranspiration die 
beiden  Hauptflüsse  zwischen  den  großen  Wasserspeichern  des  hydrolo­
gischen Kreislaufs bilden. In diesem Zusammenhang zeigen beispielsweise 
HAUSCHILD et  al.  (1992)  die  Verwendungsmöglichkeiten  von  satellitenge­
stützen Niederschlagsinformationen im Weltzentrum für Niederschlag oder 
LIPTON & MODICA (1999) die Vorteile der Datenassimilierung in numerischen 
Wettermodellen.
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Nachfolgend sollen am Beispiel  des GLOWA-Danube-Projekts,  in dessen 
Rahmen die vorliegende Arbeit entstanden ist, zunächst die generellen Kon­
zepte  und  Problemfelder  einer  flächendeckenden  Niederschlagserfassung 
kurz dargestellt werden. Dabei werden die drei grundlegenden Ansätze – In­
terpolation von Stationsdaten, Modellierung in Wettermodellen und Ablei­
tung aus Fernerkundungsdaten – unterschieden. Basierend auf diesen Über­
legungen werden anschließend die Zielsetzung sowie der Aufbau der Arbeit 
vorgestellt. 
1.2 Problematik  flächendeckender  Niederschlagserfassung 
am Beispiel von GLOWA-Danube
Ziel von GLOWA-Danube ist  die Identifikation und Analyse nachhaltiger 
Wasserwirtschaftsstrategien  vor  dem Hintergrund  der  regionalen  Auswir­
kungen des  globalen  Klimawandels  im oberen  Donau-Einzugsgebiet  (vgl. 
MAUSER et  al.  2002). Das Projekt ist  Teil  des Verbundvorhabens Globaler 
Wandel  des Wasserkreislaufs (GLOWA) des Bundesministeriums für Bil­
dung und Forschung (BMBF), in dessen Rahmen noch vier weitere, regional 
verteilte Projekte in Europa, Afrika und dem Nahen Osten gefördert wurden 
bzw. werden (vgl. GSF 2002).
Zur  Regionalisierung der  Auswirkungen  des  globalen  Klimawandels,  zur 
Analyse bestehender sowie potentieller Nutzungskonflikte und zur Bewer­
tung neuer, integrativer Techniken der Wasserwirtschaft wurde von den 13 
natur-,  wirtschafts-  und  sozialwissenschaftlichen  Forschungsgruppen,  die 
die Kernbereiche Meteorologie, Hydrologie, Pflanzenökologie, Wasserwirt­
schaft,  Umweltpsychologie,  Argrar-  und Umweltökonomie,  Tourismusfor­
schung und Informatik abdecken, das quantitative Umwelt-Simulationsmo­
dell  DANUBIA entwickelt.  Dabei ist  jede Projektgruppe für die Entwick­
lung bestimmter Teilmodelle (Objekte) zuständig. Die modellierten Parame­
ter werden den anderen Gruppen über definierte Schnittstellen zur Verfü­
gung gestellt, so dass sich die vielfältigen Wechselwirkungen im Mensch-
Umwelt-System erfassen lassen. Für die Konzeption, Implementierung und 
Dokumentation  von  DANUBIA  wird  die  Unified  Modelling  Language 
(UML,  BOOCH et al.  1999), ein de facto Industriestandard zur graphischen 
Notation,  verwendet.  Die  netzverteilte  Modellierung und Kommunikation 
der Objekte im 1-Stunden-Zeittakt ist mittels der Java-Remote-Model-Invo­
cation-Technik (RMI,  PITT et al. 2001) realisiert. Weitere Informationen zu 
DANUBIA finden sich beispielsweise bei BARTH et al. (2002) bzw. LUDWIG et 
al. (2003) und solche zur räumlichen Grundeinheit des Rastermodells von 1 
mal 1 km, dem sog. process pixel, (PROXEL) bei TENHUNEN & KABAL (1999).
Abbildung 1 zeigt die Modellarchitektur von DANUBIA in einer UML-ähn­
lichen Darstellung. Die Niederschlagsinformationen für das ca. 77.000 km² 
umfassende obere Donaueinzugsgebiet werden innerhalb des vom Autor im­
1.2 Problematik  flächendeckender  Niederschlagserfassung  am  Beispiel  von
GLOWA-Danube
3
plementierten Atmosphere-Pakets bereitgestellt. Da das Klimaelement Nie­
derschlag aufgrund der extremen räumlichen und zeitlichen Variabilität der 
niederschlagswirksamen Ereignisse zu einer nach wie vor nur unzureichend 
Abbildung 1: Modellarchitektur von DANUBIA in UML-ähnlicher Notation.
Die Linien/Kreisflächen-Kombinationen stellen die Schnittstellen zwischen den Paketen dar, 
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erfassten Größe zählt (ANIOL 1980;  RUDOLF et al. 1992), wird innerhalb des 
Pakets  die  Niederschlagsverteilung  von drei  verschiedenen  Objekten  (At­
moMM5,  AtmoSat,  AtmoStations)  unabhängig voneinander  berechnet.  Die 
dafür eingesetzten Modelle können als stellvertretend für häufig verwendete 
Methoden  der  flächendeckenden  Messung/Modellierung von Niederschlä­
gen angesehen werden:
– AtmoStations (MAUSER 2001) beruht auf einer raum-zeitlichen Inter­
polation der Summendaten von ca. 100 ungleichmäßig im Einzugs­
gebiet verteilten Klimastationen (KL) des Deutschen und Österrei­
chischen Wetterdienstes.
– AtmoMM5 (PFEIFER 2002)  basiert  auf  dem  Mesoskala-Modell  5 
(MM5, GRELL et al. 1995), das die Niederschlagsverteilung im stünd­
lichen Zeittakt mit einer räumlichen Auflösung von 45 mal 45 km 
auf Basis von ECMWF-Reanalysedaten (ECMWF 2005) berechnet. 
Die für DANUBIA notwendige Auflösung von 1 km2 wird durch ein 
anschließendes  Downscaling-Verfahren  inklusive  Bias-Korrektur 
erreicht (FRÜH et al. 2005).
– AtmoSat (NAUSS 2004) stützt sich auf eine von  REUDENBACH (2003) 
bzw. REUDENBACH & NAUSS (2004, vgl. auch REUDENBACH et al. 2005) 
entwickelten Technik, die auf Basis 30minütiger Meteosat-VISSR-
Daten (Auflösung ca. 6 mal 8 km) regnende Wolkenbereiche identi­
fiziert und diesen den Niederschlagsprozessen angepasste Regenra­
ten zuweist.
Die vorgestellten Methoden haben jeweils spezifische Vor- und Nachteile. 
Problematisch an den leicht  zu implementierenden Interpolationsverfahren 
ist  vor allem die zumeist unbegründete Verteilung von ohnehin schon als 
kritisch  zu  betrachtenden  Stationsmessungen  (RUDOLF &  RUBEL 2005, 
GOODISON et al. 1998, REISS et al. 1992) in der Fläche und über die Zeit. Dies 
gilt  besonders bei der Anwendung in stark reliefierten Regionen. Darüber 
hinaus erlauben die über Stunden aggregierten Messdaten der Stationen kei­
ne  Erfassung  der  Niederschlagsprozesse  bzw.  des  tatsächlichen  Nieder­
schlagsgangs. Abgesehen von diesen methodischen Problemen ist zudem ein 
dichtes Bodenmessnetz eine notwendige Voraussetzung für die Anwendbar­
keit derartiger Verfahren.
Im Hinblick auf den Ausbaustand lokaler Messnetze erscheint die Verwen­
dung von limited-area-Modellen wie dem MM5, das auf Datensätzen glo­
baler  Klimamodelle  beruht,  als  vorteilhaft.  Derartige  Modellkopplungen 
sind  in  erster  Näherung unabhängig  von der  Messnetzdichte,  wenngleich 
auch Stationsdaten in die Berechnungen der globalen Modelle  einfließen. 
Während stratiforme Niederschläge mit relativ hoher Genauigkeit berechnet 
werden können, liegen die Defizite in der Berechnung konvektiver und oro­
graphischer Niederschläge, wobei für letztere die Fehlerspanne durch die re­
liefglättende Wirkung der Auflösung (in AtmoMM5 45 mal 45 km) zusätz­
lich vergrößert  wird.  Da die Niederschlagsverteilung modelliert  und nicht 
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flächendeckend gemessen wird, ist zudem mit Unsicherheiten in der raum-
zeitlichen Verortung der Ereignisse in der Größenordnung mehrerer Gridzel­
len bzw. Stunden zu rechnen.
Demgegenüber  bieten satellitengestützte  Verfahren  eine  exakte  raum-zeit­
liche Verortung sowie flächendeckende Erfassung der  Niederschläge.  Die 
mittels  AtmoSat  berechnete,  stündliche  Niederschlagsverteilung der  Jahre 
1995 bis 2003 (vgl. auch REUDENBACH & NAUSS 2004) zeigt jedoch, dass nur 
die überwiegend konvektiven Niederschlagsereignisse identifiziert  werden. 
Stratiforme Niederschläge, z.B. im Bereich von Warmfronten, werden nicht 
bzw. nur unzureichend erkannt und die Niederschlagsfläche somit systema­
tisch unterschätzt (vgl. Kap. 2).
Neben bodengebundenen Radarmessungen, die allerdings nur regional ver­
fügbar sind, stellen somit die auf raum-zeitlich hoch aufgelösten Satelliten­
daten beruhenden Techniken die einzige Alternative dar, die tatsächlich eine 
flächendeckende  Niederschlagsableitung  erlauben.  Die  auf  die  Erfassung 
überwiegend konvektiver Ereignisse beschränkten Verfahren limitieren je­
doch den Einsatz von Satellitenretrievals gerade in mittleren und höheren 
Breiten. Andererseits bieten die seit kurzem verfügbaren, hinsichtlich ihrer 
spektralen Auflösung deutlich erweiterten Satellitensysteme jüngster Gene­
ration (z.B. Meteosat-8-SEVIRI) ein großes Potential zur Verbesserung bis­
heriger Ansätze.
1.3 Zielsetzung der Arbeit
In Anbetracht  der  umrissenen  Problematik einer  flächendeckenden  Erfas­
sung von Niederschlägen in den mittleren Breiten soll ein neues, satelliten­
gestütztes  Verfahren  zur  Abgrenzung  der  Niederschlagsfläche  entwickelt 
werden. Das Hauptaugenmerk liegt dabei auf der Erfassung der im Zusam­
menhang mit außertropischen Zyklonen auftretenden Niederschlagsprozesse 
(vgl. Kap. 2.3). Bisherige optische Retrievals basieren im Allgemeinen auf 
Temperaturschwellwerten (RICHARDS & ARKIN 1981, vgl. Kap. 2.1) und sind 
deshalb ungeeignet für die Abgrenzung stratiformer Niederschläge aus Wol­
ken mit homogenen, häufig warmen Oberflächen. Eine Änderung bzw. Er­
weiterung dieser Verfahren erscheint daher nicht erfolgsversprechend, son­
dern es muss vielmehr ein grundsätzlich neues Konzeptmodell  entwickelt 
werden.
Die  grundlegende  Neuerung ist  in  Abb.  2 dargestellt.  Es wird postuliert, 
dass die Niederschlagsfläche nicht aus der Oberflächentemperatur der Wol­
ke, sondern aus deren vertikaler Mächtigkeit und der Größe der Wolkentrop­
fen abgeleitet werden kann. Die Vertikalerstreckung ist dabei nicht nur zum 
Aufbau ausreichend großer Tropfen gemäß der Dynamik von Wolkensyste­
men notwendig, sondern stellt  auch eine steuernde Größe der Evaporation 
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von ausfallenden Tropfen unterhalb der Wolke dar. Letzteres hat wiederum 
unmittelbaren Einfluss auf die Tropfengröße, da bei höher liegender Wol­
kenbasis (und damit geringerer  vertikaler Mächtigkeit)  die Fallstrecke der 
Niederschlagstropfen und damit auch die Wahrscheinlichkeit einer teilwei­
sen oder vollständigen Evaporation zunimmt. Für bis zum Boden reichende 
Niederschläge müssen die Ausgangstropfen bei hoch liegenden Wolkenba­
sen deshalb größer sein als bei niedrigen Basen (vgl. Kap. 2.4). Auf Grund­
lage dieses Konzeptmodells werden weitere Thesen formuliert:
1. Satellitensensoren  neuester  Generation  verfügen  über  eine  ausrei­
chend hohe spektrale Auflösung zur Erfassung nicht nur konvekti­
ver, sondern auch stratiformer Niederschläge der mittleren und ho­
hen Breiten.
2. Die Verwendung optischer Sensoren ermöglicht eine Ableitung der 
Niederschlagsfläche über Land- und Wasserflächen.
3. Die  Verwendung  geeigneter  optischer  und  mikrophysikalischer 
Wolkenparameter, die Rückschlüsse auf die Mächtigkeit einer Wol­
ke sowie deren Tropfengröße zulassen,  ermöglicht  die Identifizie­
rung nicht nur konvektiv dominierter, sondern auch stratiform reg­
nender Wolkenbereiche. Damit ist eine physikalisch begründete Ab­
grenzung der Niederschlagsflächen aller Wolkensysteme, insbeson­
dere im Rahmen außertropischer Zyklone, möglich.
Auf Grundlage des bereits  kurz skizzierten Konzeptmodells  bzw. der Ar­
beitshypothesen ergibt sich als Hauptziel der vorliegenden Arbeit  die Ent­
wicklung eines  automatisierten  (operationellen)  Verfahrens  zur  Ableitung 
der  Niederschlagsfläche  aus  spektral  ausreichend  aufgelösten  Satelliten­
daten. Die damit verbundenen Teilziele sind:
1. Entwicklung einer operationellen Prozessierungskette als Grundlage 
für die automatisierte Bearbeitung der Satellitendaten.
Abbildung  2: Konzeptmodell  zur Erfassung der Niederschlagsfläche auf 
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2. Vollständige  Überarbeitung,  Erweiterung  und  Implementierung 
eines rechenzeitoptimierten Verfahrens zur Ableitung optischer und 
mikrophysikalischer  Wolkenparameter,  die  Rückschlüsse  auf  die 
vertikale Mächtigkeit und Tropfengröße innerhalb der beobachteten 
Wolken erlauben.
3. Entwicklung und Implementierung eines Verfahrens zur wolkenphy­
sikalisch  begründeten  Abgrenzung  niederschlagswirksamer  Be­
reiche auf Basis der Wolkenparameter.
4. Validierung bzw. Evaluierung sowohl des überarbeiteten und erwei­
terten Verfahrens zur Ableitung der Wolkenparameter als auch des 
neu entwickelten Verfahrens zur Abgrenzung der Niederschlagsflä­
che. 
Die Zielsetzungsübersicht zeigt, dass die zugrunde liegende Neukonzeption 
nicht nur die Entwicklung oder Erweiterung einer einzigen, sondern mehre­
rer fernerkundlicher Techniken notwendig macht, die im Rahmen einer ope­
rationellen Produktgenerierung zusammengefasst werden müssen (vgl. Kap. 
1.4).
Hinsichtlich des Fokus auf Mitteleuropa ist die Verwendung des geostatio­
nären Meteosat-8-SEVIRI-Systems als optimal anzusehen, da dieses – neben 
der für eine quasi-kontinuierliche Niederschlagsmessung notwendigen, ho­
hen raum-zeitlichen Auflösung (15 Minuten,  < 5 km) – auch eine ausrei­
chende spektrale Auflösung zur Ableitung der notwendigen Wolkenparame­
ter besitzt (12 Kanäle, λ ≈ 0,6...13,4 µm, vgl. ROSENFELD 2000). Aufgrund des 
um 18 Monate verschobenen Starttermins von Meteosat-8, der letztendlich 
im Frühjahr 2004 in den operationellen Betrieb gewechselt  ist, wurde das 
Verfahren  auf  Basis  des  polarumlaufenden  Terra-/Aqua-MODIS-Systems 
entwickelt, um möglichst früh nach Verfügbarkeit von SEVIRI ein bereits 
validiertes Verfahren bereitstellen zu können. Die MODIS-Daten haben ge­
genüber beispielsweise den NOAA-AVHRR-Daten, die derzeit von der Eu­
metsat Nowcasting Satellite Application Facility (SAFNWC) zur Entwick­
lung von Verfahren für SEVIRI verwendet werden (THOSS et al. 2002, THOSS 
& BENNARTZ 2005) den Vorteil, dass sie nicht nur über fünf, sondern über 
zwölf mit SEVIRI korrespondierende Kanäle verfügen und damit eine opti­
male Entwicklungsplattform darstellen (vgl. Kap. 3.1 bzw. Tab. 1). Durch 
die Verwendung von mit SEVIRI korrespondierenden MODIS-Kanälen im 
Rahmen dieser Arbeit ist folglich die spätere Übertragbarkeit des Algorith­
mus sichergestellt.
1.4 Übersicht über die zu entwickelnden Verfahren 8
1.4 Übersicht über die zu entwickelnden Verfahren
Wie bereits erwähnt, ist für die operationelle Ableitung der Niederschlags­
fläche die Integration mehrerer Algorithmen notwendig. Den Rahmen dafür 
bildet  das  in  Abbildung  3  dargestellte  MODIS  Operational  Processing 
Scheme (MOPS,  NAUSS & BENDIX 2005),  das  eine  Implementierungs- und 
Steuerungsumgebung für die notwendigen Teilprogramme darstellt.
Die an der Satellitenstation der Universität Marburg empfangenen Rohdaten 
werden zu Beginn der operationellen Verarbeitung im Zuge der Vorprozes­
sierung geometrisch  korrigiert  und  radiometrisch  kalibriert.  Anschließend 
können die  für  die  Ableitung  der  Wolkenparameter  notwendigen  Zusatz­
daten  berechnet  werden.  Als  Technik  zur  Erfassung  der  Wolkeneigen­
Abbildung 3: Übersicht über die zur Ableitung der Niederschlagsfläche benö­
tigten Arbeitsschritte.
Vorprozessierung
(z. B. geometrische und radiometrische 
Korrektur)
Berechnung von Zusatzdaten 
(Bodenalbedo)
Ableitung von Wolkenparametern
mit der SACURA Technik  
Erfassung der Niederschlagsfläche




Validierung der Ergebnisse des 
Methodenverbundes aus
SACURA und RADS
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schaften wird eine an MODIS bzw. SEVIRI angepasste und um die Berück­
sichtigung der Bodenalbedo erweiterte Version des Semi-Analytical CloUd 
Retrieval Algorithm (SACURA, KOKHANOVKSY et al. 2003; NAUSS et al. 2005; 
KOKHANOVKSY & NAUSS 2005) verwendet, die ebenfalls in die MOPS-Archi­
tektur integriert wurde. Die eigentliche Identifizierung regnender Wolkenbe­
reiche auf Basis der SACURA-Ergebnisse beruht abschließend auf dem neu 
entwickelten Rain Area Delineation Scheme (RADS). Im Hinblick auf die 
221 MODIS-Szenen umfassende Vergleichsstudie bzw. künftige, automati­
sierte Evaluierungen im regulären Betrieb wurde zudem ein Validierungs­
tool in MOPS integriert, das bei Bedarf zugeschaltet werden kann.
Der modulare Aufbau von MOPS garantiert, dass sämtliche produktgenerie­
renden Programme nach Abschluss der vorliegenden Arbeit auf Meteosat-8-
SEVIRI übertragen werden können. Für die notwendige Vorprozessierung 
der SEVIRI-Daten kann auf eine bereits bestehende Verarbeitungskette zu­
rückgegriffen werden (CERMAK et al. 2004).
1.5 Aufbau der Arbeit
Abbildung 4 zeigt den weiteren Aufbau der Arbeit. In Kap. 2 wird zunächst 
ein Überblick über den aktuellen Stand der Forschung auf dem Gebiet der 
Niederschlagsretrievals gegeben, aus dem sich die Notwendigkeit zur Wei­
terentwicklung der bisherigen Verfahren ergibt (2.2).  Die im Rahmen der 
neuen  Technik  zu  berücksichtigenden  Niederschlagsprozesse  außertro­
pischer Zyklone werden in 2.3 dargestellt und im Anschluss wird das resul­
tierende Konzeptmodell zur Erfassung der Niederschlagsfläche abgeleitet. 
Zur  Umsetzung des  Konzeptmodells  wurde  eine  operationelle  Prozessie­
rungskette für MODIS (MOPS) entwickelt. Diese bildet zusammen mit den 
verwendeten Daten und Modellen den Inhalt des Kap. 3.
Die Entwicklung der Kernmodule des neuen Verfahrens beschreibt Kap. 4, 
das zweigliedrig aufgebaut ist. Der erste Teil beschäftigt sich mit der Erfas­
sung von Wolkeneigenschaften aus Satellitendaten, der zweite Teil mit der 
Ableitung einer Transferfunktion zwischen Wolkenparametern und Nieder­
schlagsfläche.
In 4.1.1 ist eine Übersicht über den Strahlungstransfer in Wolken auf Basis 
durchgeführter Vorstudien zu finden, in der die für die Ableitung der Wol­
keneigenschaften wichtigsten Parameter kurz vorgestellt werden. Anschlie­
ßend folgt  eine  Zusammenstellung der  Konzepte  und Realisierungen ver­
schiedener Wolkenparameterretrievals. Da das sehr rechenzeiteffiziente SA­
CURA auf asymptotischen Lösungen der Strahlungstransfertheorie basiert, 
wurde eine Evaluierungsstudie durchgeführt, für die auch das auf exakten 
Strahlungstransfergleichungen  beruhende  ATSK3-Retrieval  (NAKAJIMA & 
NAKAJIMA 1995; KAWAMOTO et al. 2001) verwendet wurde. Die Anpassungen 
1.5 Aufbau der Arbeit 10
von ATSK3 für die Nutzung mit MODIS-Daten sind in Kap. 4.1.3 darge­
stellt.  Der für die Ableitung der Wolkenparameter  verwendete SACURA-
Algorithmus sowie die notwendigen Erweiterungen zum Einsatz über Land­
flächen und mit Datensätzen geostationärer Sensoren werden detailliert  in 
Abschnitt  4.1.4  diskutiert,  bevor in  4.1.5  die  grundsätzliche Eignung von 
SACURA im Rahmen der erwähnten Evaluierungsstudie untersucht wird.
Die Entwicklung einer Technik zur Ableitung der Niederschlagsfläche ist 
Gegenstand  von  4.2.  Hierbei  wird  zwischen  der  Erfassung  der  Nieder­
schlagsgebiete auf Basis der Wolkenparameter (4.2.1) und der Identifizie­
rung von darin enthaltenen, durch konvektive Prozesse dominierten Teilregi­
onen (4.2.2)  unterschieden.  Die Ergebnisse  einer 221 MODIS-Szenen der 
Monate Januar bis  August 2004 umfassenden Validierungsstudie sind ab­
schließend in Kap. 5 dargestellt.
Stellvertretend für andere Regionen der Mittelbreiten wurde Deutschland als 
Entwicklungs- und Testgebiet für RADS ausgewählt. Ausschlaggebend da­
für war, dass die Niederschlagsgenese durch die in 2.3 beschriebenen, fron­
tal-  und  luftmasseninduzierten  Niederschlagsprozesse  dominiert  wird  und 
Abbildung 4: Übersicht über den Aufbau der Arbeit.
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darüber hinaus diese idealtypischen Prozesse durch die komplexe Topogra­
phie  Deutschlands,  insbesondere  der  Alpen  (FREYTAG 1990;  KURZ 1990, 
1994; TAFFERNER 1990), modifiziert werden. Darüber hinaus steht ein ausrei­
chend  dichtes  Bodenradarnetzwerk  des  Deutschen  Wetterdienstes  (DWD, 
vgl. Kap. 3.2.1) zur Entwicklung und Validierung des Verfahrens zur Verfü­
gung. Es handelt sich folglich um ein ideales Gebiet zur Untersuchung von 
Niederschlägen in zyklonalen Systemen.
2 Konzeption eines Verfahrens zur operationellen Ableitung der Niederschlags­
fläche aus optischen Satellitendaten über Mitteleuropa
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Im Folgenden soll zunächst ein Überblick über den aktuellen Stand der For­
schung auf dem Gebiet  satellitenbasierter  Niederschlagsretrievals gegeben 
werden, aus dem sich unmittelbar die Notwendigkeit zur Weiterentwicklung 
bisheriger Verfahren für die Anwendung in mittleren und hohen Breiten ab­
leiten lässt.  Anschließend werden die  in diesen Regionen dominierenden, 
häufig  mit  außertropischen  Zyklonen  in  Verbindung  stehenden  Nieder­
schlagsprozesse idealtypisch dargestellt und darauf aufbauend das Konzept­
modell des neu entwickelten Rain Area Delineation Schemes (RADS) be­
handelt.
2.1 Aktueller  Stand  satellitenbasierter  Verfahren  zur 
Niederschlagsableitung
Satellitenretrievals  nutzen  in  der  Regel  die  elektromagnetischen  Eigen­
schaften der potentiell regnenden Wolken und/oder der Niederschlagstrop­
fen, um die räumliche Niederschlagsverteilung abzuleiten. Ausnahmen bil­
den beispielsweise  der  Ansatz  von  KAKANE et  al.  (1992),  die  anhand der 
durch Feuchte reduzierten Bodenoberflächentemperatur die Niederschlags­
verteilungen im Senegal herleiten, oder derjenige von  BLACK et al. (1997), 
die  akustische  Aufzeichnungen  von  Ozeanbojen  verwenden,  um aus  den 
Tonfrequenzen  der  auf  die  Meeresoberfläche  auftreffenden  Regentropfen 
die  Niederschlagscharakteristik  zu  bestimmen.  Von  solchen  Sonderfällen 
abgesehen, kann die Vielfalt der atmosphärischen Fernerkundungsmethoden 
zum einen nach der Komplexität der Algorithmen, zum anderen nach den 
Sensoreigenschaften gruppiert werden. Darüber hinaus ist eine Unterteilung 
in geneigte (TRMM, KUMMEROW et al. 1998), polare (z.B. NOAA-AVHRR, 
HASTINGS et al. 1992) und geostationäre Orbits möglich. Während geostatio­
näre Systeme ausschließlich über optische Sensoren wie GOES (MENZEL & 
PURDOM 1994) oder Meteosat-8-SEVIRI (SCHMETZ et al. 2002) verfügen, sind 
auf Polarorbitern auch passive Mikrowellensensoren (z.B. SSM/I, HOLLINGER 
et al. 1990) im Einsatz. Im Rahmen der Tropical Rainfall Measurement Mis­
sion  (TRMM) ist  zudem der  im Hinblick auf  die  Niederschlagserfassung 
derzeit einzige aktive Mikrowellensensor (Precipitation Radar, PR) verfüg­
bar. Die semi-äquatoriale Umlaufbahn von TRMM limitiert jedoch die An­
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wendung auf niedere Breiten, so dass über Mitteleuropa nur passive Mes­
sungen verfügbar  sind.  Der  folgende Überblick über  den aktuellen  Stand 
operationeller  Niederschlagsretrieval  beschränkt  sich  daher  auf  Verfahren 
für passive Sensoren und folgt zunächst der Untergliederung nach dem Sen­
sortyp,  um abschließend  hybride  Methoden  vorzustellen.  Weiterführende 
Übersichten über den jeweiligen Stand der Forschung finden sich bei KIDDER 
& VONDER HAAR (1995) sowie LEVIZZANI (1998, 1999, 2000) bzw. LEVIZZANI et 
al. (2002); für Ausführungen zu TRMM-PR siehe  IGUCHI et al. (2000) oder 
FERREIRA et al. (2001).
2.1.1 Niederschlagsretrieval  unter  Verwendung  optischer 
Sensoren
Operationelle  optische  Niederschlagsretrieval  bestehen  grundsätzlich  aus 
zwei  Komponenten:  einem fernerkundungsbasierten  Algorithmus  zur  Ab­
grenzung der  Niederschlagsfläche auf  Basis  der  Wolkenoberflächeneigen­
schaften und einem empirischen bzw. modellbasierten  Ansatz zur Zuwei­
sung der  Regenrate.  Die ältesten Verfahren verwenden zur Erfassung der 
Wolkeneigenschaften Sensorkanäle im thermalen Infrarot (IR, Wellenlänge 
λ ≈ 10...13 µm), jüngere auch Kanäle im sichtbaren (VIS, λ ≈ 0,4...0,9 µm), 
nahen infraroten (NIR,  λ ≈ 1,2...3,9 µm) oder wasserdampfabsorbierenden 
(WV, λ ≈ 6,5...7,5 µm) Spektralbereich. Die Zuweisung der Niederschlags­
rate  geschieht  meist  als  Funktion  der  Wolkenoberflächentemperatur.  Die 
folgende Übersicht gruppiert die Verfahren nach Modellkonzept bzw. Kom­
plexität  des  Algorithmus  entsprechend  den  Einteilungen  von  BARRETT & 
MARTIN (1981).
2.1.1.1 Wolkenindex-Verfahren
Wolkenindex-Verfahren sind einfache Schwellwertverfahren, die den im Sa­
tellitenbild als regnend identifizierten Regionen konstante Niederschlagsra­
ten zuweisen und für klimatologische Studien (raum-zeitliche Aggregation) 
verwendet  werden  können.  Die  Niederschlagsrate  beruht  auf  einem stati­
stischen Zusammenhang zwischen Wolkenoberflächentemperatur im IR und 
Bodenmessungen mit Radar- oder konventionellen Niederschlagsstationen. 
Das wahrscheinlich meist verbreitete Verfahren ist der GOES Precipitation 
Index (GPI, ARKIN & MEISNER 1987). Basierend auf den von ARKIN (1979) im 
Rahmen  des  Global  Atmosphere  Research  Programme  (GARP)  Atlantic 
Tropical Experiment (GATE) durchgeführten Studien zum Zusammenhang 
zwischen räumlich gemittelten Niederschlägen und der Auftrittshäufigkeit 
kalter Wolken wird ein Niederschlagsschwellwert der Wolkenoberflächen­
temperatur von 235 K angenommen. Für Breiten zwischen 30° und 50° führt 
ein  Schwellwert  von 220 K zur  besten  Übereinstimmung mit  Bodenmes­
sungen (ARKIN & MEISNER 1987). Den so identifizierten Regionen wird eine 
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konstante Niederschlagsrate von 3 mm/h zugewiesen und das Ergebnis auf 
ein 2,5° mal 2,5° Raster aggregiert. Der GPI wird operationell für Wochen- 
bis Monatswerte des Niederschlags von der Working Group on Data Ma­
nagement (WGDM) des Global Precipitation Climatology Project  (GPCP) 
im Rahmen des World Climate  Research Programme (WCRP) verwendet 
(ARKIN & JANOWIAK 1991; ARKIN et al. 1994; XIE & ARKIN 1997; HUFFMAN et al. 
1997). Eine Übertragung des GPI auf Meteosat-VISSR wurde von KERRACHE 
& SCHMETZ (1988) durchgeführt und von MENZ (1997) sowie BA & NICHOLSON 
(1998)  über  Ostafrika  angewendet.  Eine  Übersicht  über  weitere  Nieder­
schlagsretrieval  zum  Einsatz  in  Klimastudien  findet  sich  bei  ARKIN & 
ARDANUY (1989).
2.1.1.2 Bispektrale Verfahren
Bispektrale Methoden beruhen auf den wellenlängenabhängigen Strahlungs­
eigenschaften verschiedener Wolkentypen und unterscheiden sich von den 
Indexverfahren  durch  die  zusätzliche  Berücksichtigung  eines  Kanals  im 
VIS. Sie basieren auf der Annahme, dass regnende Wolken hohe Reflexi­
onswerte (VIS) und kalte Wolkenoberflächentemperaturen (IR) aufweisen, 
was  idealtypisch  auf  tropische  Cumulonimbus-Wolken  zutrifft.  Kalte,  je­
doch wenig reflektierende Wolken (dünne Cirren) und warme, stark reflek­
tierende Wolken (Stratus) werden als niederschlagsunwirksam ausgewiesen. 
Die Diskriminanzfunktion zwischen regnenden und nicht-regnenden Wolken 
wird aus Vergleichen mit Bodenradardaten abgeleitet. Dieses Konzept liegt 
RAINSAT (LOVEJOY & AUSTIN 1979;  BELLON et  al.  1980) zu Grunde.  Eine 
Portierung des Algorithmus von GOES auf Meteosat-VISSR mit Fokus auf 
Großbritannien wurde von CHENG et al. (1993) bzw. CHENG & BROWN (1995) 
vorgenommen.
Erste objektorientierte Ansätze gehen ebenfalls auf diese Methodengruppe 
zurück. TSONIS & ISAAC (1985) sowie TSNOIS (1987) verwenden eine Clustera­
nalyse zur Identifikation von potentiell regnenden Wolkenbereichen aus den 
VIS/IR Histogrammen, und O'SULLIVAN et al. (1990) beziehen zudem Textur­
muster innerhalb einer 10 mal 10 Pixelumgebung mit in das Identifikations­
schema ein.
Gegenüber reinen IR Verfahren zeigen bispektrale Methoden bessere Über­
einstimmungen mit Referenzdaten bei warmen Niederschlägen (KING et al. 
1995), die durch die relativ kalten Schwellwerte bei den Wolkenindex-Ver­
fahren von vornherein ausgeschlossen werden. Dennoch sind diese Ansätze, 
ebenso  wie die  Index-Verfahren,  nur eingeschränkt  für  die  Erfassung der 
Niederschlagsprozesse in den Mittelbreiten geeignet, da stratiforme Wolken 
explizit aus der Niederschlagszuweisung ausgeschlossen werden. 
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2.1.1.3 Lebenszyklus-Verfahren 
Lebenszyklus-Verfahren versuchen, die zeitliche Variation der Niederschlä­
ge konvektiver Systeme zu berücksichtigen und benutzen daher im Gegen­
satz zu den bisher vorgestellten Ansätzen keine fixierte Niederschlagsrate. 
Die Griffith-Woodley-Technik (GRIFFITH et al. 1978) verwendet hierfür die 
Differenz  der  Wolkenoberflächentemperaturen  in  zwei  aufeinanderfol­
genden Aufnahmen als Maß für die Aktivität konvektiver Wolken. Sie stellt 
damit die erste Methode dar, die explizit auf die zeitlich relativ hohen Repe­
titionsraten geostationärer Sensoren (≤ 30 min.) angewiesen ist. Als proble­
matisch bei diesen Verfahren erweist sich das Verfolgen, also die automati­
sierte Wiedererkennung der einzelnen Konvektionswolken über die aufein­
anderfolgenden Aufnahmen hinweg. Diese  Problematik umgehen  NEGRI et 
al. (1984) durch den modifizierten Ansatz der Negri-Adler-Wetzler-Technik 
(NAW),  die  unterschiedliche  Niederschlagsarten  auf  Basis  einer  einzigen 
Aufnahme zuweist  und zu vergleichbaren Ergebnissen wie das Verfahren 
von Griffith-Woodley führt.
AMORATI et al. (2000) zeigen, dass derartige Lebenszyklus-Methoden zu gu­
ten Ergebnissen bei ausgeprägten (tropischen) Konvektionssystemen führen, 
jedoch ungeeignet für die Erfassung stratiformer oder nur schwach konvek­
tiver Niedersschlagssysteme der Mittelbreiten sind. Aktuell wird diese Me­
thodengruppe  als  überwachtes  Nowcasting-Verfahren  (NOAA-NESDIS-
Technik, SCOFIELD & OLIVER 1977) zum Monitoring von Hochwasserereignis­
sen verwendet (SCOFIELD 1987; SCOFIELD & NAIMENG 1994; VICENTE & SCOFIELD 
1996).
2.1.1.4 Wolkenmodell-Verfahren
Wolkenmodell-Verfahren  bilden  die  ersten  Ansätze,  wolkenphysikalische 
Prozesse  explizit  in  den  Niederschlagsretrievals  zu  berücksichtigen.  Die 
Niederschlagsraten  beruhen  bei  diesen  Verfahren  nicht  auf  statistischen 
Korrelationen  zwischen  beobachteter  Wolkenoberflächentemperatur  und 
Niederschlagsverteilung am Boden, sondern auf durch Wolkenmodelle be­
rechneten  Wolkenoberflächentemperaturen  und  zugehörigen  Regenraten 
(GRUBER 1973;  WYLIE 1979).  Basierend auf  Untersuchungen von  ADLER & 
MACK (1984) entwickelten ADLER & NEGRI (1988) die Convective Stratiform 
Technique (CST) für tropisch-konvektive Systeme. Lokale Temperaturmini­
ma im IR-Kanal dienen im fernerkundlichen Modul der CST zunächst zur 
Identifikation konvektiver Kerne,  und potentiell  regnende, unmittelbar die 
Konvektionskerne umgebende, stratiforme Wolkenbereiche (vgl. Kap. 2.3) 
können ebenfalls über abgeleitete Temperaturschwellwerte maskiert werden. 
Nicht-regnende Cirren werden aufgrund einer  auf Radardaten beruhenden 
Diskriminanzfunktion ausgeblendet. Die Zuweisung der konvektiven Regen­
rate erfolgt anschließend auf Basis von Regressionsfunktionen zwischen mi­
nimaler  Wolkenoberflächentemperatur  und  maximaler  Niederschlagsrate, 
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die  auf  eindimensionalen  Wolkenmodellrechnungen  beruhen.  Den  strati­
formen Niederschlagsgebieten wird ein statischer Wert von 2 mm/h zuge­
wiesen.
Während die CST erfolgreich zur Erfassung der Niederschlagsprozesse in 
den Tropen eingesetzt werden kann (BENDIX 1997, 2000), zeigen sich Schwä­
chen  in  außertropischen  Klimaten  (LEVIZZANI et  al.  1990;  NEGRI & ADLER 
1993,  POMPEI et al. 1995).  REUDENBACH (2003) modifizierte deshalb die CST 
zur Enhanced Convective Stratiform Technique (ECST) und entwickelte ein 
explizit  auf  die  sommerlichen  Konvektionsniederschläge  Europas  abge­
stimmtes Verfahren. Die Hinzunahme eines WV-Kanals zum IR-Kanal der 
CST ermöglicht zum einen eine verlässlichere Unterscheidung von konvek­
tiven Kernen und nicht-regnenden Cirrenschirmen und zum anderen eine au­
toadaptive  Bestimmung der Tropopausentemperatur  zur flexiblen Abgren­
zung  von  konvektiven  und  diese  umschließenden  stratiformen  Nieder­
schlagsbereichen. Durch die Optimierung auf konvektiv bestimmte Nieder­
schlagsereignisse  weisen  aber  auch  weit  entwickelte  Verfahren  wie  die 
ECST Defizite hinsichtlich der Identifikation ausgedehnter stratiformer Nie­
derschlagsfelder auf,  die nicht in unmittelbar räumlichem Kontakt zu den 
konvektiven Wolkenkernen stehen bzw. warme Wolkenoberflächen aufwei­
sen.
2.1.2 Passive Mikrowellenverfahren
In den verwendeten Mikrowellenfrequenzen (MW, f ≈ 19,3...85,5 GHz) sind 
Wolken durchlässig, und die Strahlungsextinktion ist zu gewissen Teilen di­
rekt auf Absorptions- bzw. Streuungsprozesse durch die Niederschlagsparti­
kel  zurückzuführen,  wenngleich  auch  Wolkentropfen,  Wasserdampf  und 
Sauerstoff zur Absorption beitragen. Im Hinblick auf die Strahlungsinterak­
tion an den Hydrometeoren dominieren bei Frequenzen kleiner 22 GHz Ab­
sorptionsprozesse, bei Frequenzen größer 85,5 GHz die Streuung an Eiskri­
stallen.  Dazwischen treten  beide Extinktionsprozesse  in  Abhängigkeit  der 
Frequenz sowie der Tropfengröße und -phase auf. Folglich basieren passive 
MW-Verfahren auf einer physikalisch direkteren Beziehung zwischen Nie­
derschlag und Sensorsignal als optische Verfahren im VIS bis IR, die die 
Niederschlagsverteilung indirekt auf Basis der Eigenschaften der Wolkeno­
berfläche ableiten.
Die entwickelten MW-Retrievals können prinzipiell  in zwei  Algorithmen­
gruppen untergliedert  werden:  Verfahren,  die  auf  Regressionen  zwischen 
Bodenmessungen und Sensorsignalen beruhen, und komplexere Methoden, 
welche  die  mikrophysikalischen  Niederschlagsprozesse  berücksichtigen. 
Beispielhaft  für  Regressionsverfahren  sind  die  Arbeiten  von  WEINMAN & 
GUETTER (1977),  GRODY (1984) und SPENCER et al.  (1989), die statische bzw. 
den meteorologischen Bedingungen angepasste Korrekturwerte für die 37-
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GHz-Temperatur vorschlagen, um die unterschiedlichen Emissivitäten von 
Land-  und  Wasseroberflächen  zu  berücksichtigen.  KIDD (1998)  wendet 
dieses Prinzip auf die Temperatur im Bereich von 85 GHz an.
Die Grundlage für  die komplexen Algorithmen (z.B.  KUMMEROW & GIGLIO 
1994, 1994a) bilden Strahlungstransfersimulationen von z.B.  MUGNAI et al. 
(1990, 1993) und SMITH et al. (1992) über die Strahlungseigenschaften von 
Wolken  als  Funktion  der  Lebenszyklusphase.  Der  Einfluss  des  Schmelz­
bandes  auf  das  MW-Signal  wurde  von  BAUER (2001)  untersucht,  und 
KUMMEROW et al. (2001) weisen auf den entscheidenden Einfluss einer kor­
rekten Abgrenzung zwischen konvektiven und stratiformen Niederschlagsre­
gionen hin, die von ANAGNOSTOU & KUMMEROW (1997) mittels einer Diskrimi­
nanzfunktion im Bereich von 85 GHz bzw. von OLSON et al. (2001) mittels 
Textur- und Polarisationsinformationen vollzogen wird.
Im operationellen Betrieb werden die Niederschlagsprodukte zumeist nicht 
auf  Basis  einer  Sensor/Plattform-Kombination  berechnet,  sondern  unter 
Verwendung verschiedener Satellitensysteme, um die zeitliche Repetitions­
rate zu erhöhen. Eine strikte Trennung der operationellen Produkte ist daher 
in  den  seltensten  Fällen  möglich.  Die  NOAA Climate  Prediction  Center 
(CPC)  Merged  Microwave  Technique  basiert  beispielsweise  auf  dem 
SSM/I-Retrieval  von  FERRARO et  al.  (1994),  dem  TMI-Produkt  von 
KUMMEROW et  al.  (2001)  und dem AMSU-B-Algorithmus von  WENG et  al. 
(2003). Eine Übersicht über weitere passive MW-Verfahren findet sich bei 
WILHEIT et al. (1994) und PETTY (1995), ein Überblick über den Einsatz von 
MW-Soundern (z.B. AMSU), die aufgrund des across-track Scanverfahrens 
und der sich folglich um bis zu Faktor zwei zwischen Nadir und maximalem 
Scanwinkel  vergrößernden  Pixelfläche  problematisch  für  die  Erfassung 
räumlich  hoch  variabler  Niederschlagsprozesse  sind,  bei  LEVIZZANI et  al. 
(2002). 
Der derzeit vielleicht größte Nachteil der MW-Verfahren liegt in der gegen­
über geostationären Sensoren relativ niedrigen und sich gegenseitig bedin­
genden, raum-zeitlichen Auflösung. Die räumliche Auflösung der MW-Sen­
soren ist durch die Diffraktion bestimmt und damit proportional zur Anten­
nengröße bzw. invers proportional zum Abstand zwischen dem Sensor und 
dem Zielobjekt, so dass MW-Systeme ausschließlich auf polaren bzw. ge­
neigten Umlaufbahnen eingesetzt werden. Hieraus ergibt sich beispielsweise 
eine Pixelfläche des Special Sensor Microwave Imager (SSM/I) zwischen 15 
x 13 km (85,5 GHz) und 69 x 43 km (19,35 GHz) gegenüber 3 x 3 km bei 
Meteosat-8-SEVIRI. 
Unabhängig davon sind die räumlich hoch variablen Emissivitäten der Land­
oberflächen als problematisch einzustufen (FERRARO et  al. 1994). Während 
Ozeanflächen mit niedrigen Emissivitäten (~ 0,4) und hoher Polarisation ei­
nen deutlichen Kontrast zur hohen Emissivität (~ 0,8) und niedrigen Polari­
sation der Niederschlagstropfen darstellen, wird die Niederschlagsableitung 
über  Landflächen  mit  Emissivitäten  zwischen  0,7  und  0,9  und  ebenfalls 
niedriger Polarisation deutlich erschwert. Deshalb sind viele aktuelle MW-
Algorithmen analog den VIS/IR basierten Verfahren aus zwei Teilen aufge­
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baut  (SMITH et  al.  1998):  einem Verfahren  zur  Identifikation  der  Nieder­
schlagsfläche bzw. zur Eliminierung von Untergrundeinflüssen und einem 
Verfahren zur Konvertierung der MW-Temperaturen in Niederschlagsraten 
(GRODY 1991;  FERRARO et  al.  1998).  Der  Vorteil  des  direkteren  physika­
lischen Bezugs zwischen Sensorsignal und Niederschlagstropfen geht hier­
bei  zumindest  in  Teilen  verloren,  was jedoch keine nachteiligen  Auswir­
kungen auf die Ergebnisgenauigkeit  haben muss (FERRARO et al.  1998), da 
auch die physikalisch basierten Retrievals, beispielsweise im Hinblick auf 
die als homogen angenommenen Niederschläge, große potentielle Unsicher­
heiten bergen (KUMMEROW 1998).
2.1.3 Hybride Methoden
Internationale Vergleichsstudien zwischen unterschiedlichen Niederschlags­
retrievals zeigen, dass MW-Verfahren v.a. für zeitlich nicht gemittelte Nie­
derschlagsmessungen  über  den  Ozeanen  prädestiniert  sind,  wohingegen 
VIS/IR-Verfahren bei zeitlicher Mittelung zu besseren Ergebnissen über den 
Landflächen führen (ARKIN & XIE 1994;  BARETT et al. 1994). Hybride Ver­
fahren  versuchen daher,  die  Vorteile  der  VIS/IR- und MW-Verfahren  zu 
koppeln, um so insgesamt zu einer Verbesserung beizutragen. 
Im Hinblick auf klimatologische Niederschlagsprodukte entwickelten ADLER 
et al. (1991, 1993, 1994) den auf GOES- und SSM/I-Daten basierenden Ad­
justed GOES Precipitation Index (AGIP), der von XU et al. (1999) zum Uni­
versally AGIP ausgebaut wurde. Erste Ansätze zur Echtzeit-Erfassung von 
Niederschlägen gehen auf VICENTE (1994) zurück. Das Prinzip dieser Ansät­
ze beruht  überwiegend auf einer mehrmals täglichen Kalibrierung des IR-
Temperaturschwellwertes  für  Niederschläge  und/oder  der  IR-Temperatur 
basierten Regenrate durch die MW-Retrievals. Beispiele für solche Verfah­
ren stammen von TODD et al. (2001), MILLER et al. (2000), CHEN & LI (2002), 
NEGRI et  al.  (2002)  für  die  Integration  von CST und TRMM-Daten  oder 
HEINEMANN et  al.  (2002)  für  die  Kombination  von Meteosat-7-VISSR und 
SSM/I-Daten  im  Eumetsat  Multi-Sensor  Precipitation  Estimate  Project 
(MPE). Eines der derzeit wohl integrativsten Verfahren mit einer schrittwei­
sen Einbeziehung von SSM/I,  TMI und AMSU-A/B geht  auf  TURK et  al. 
(1998, 2000) zurück. Die gleiche Zielsetzung verfolgen auch aktuelle inter­
nationale Projekte wie EURAINSAT bzw. RAINCLOUDS (LEVIZZANI et al. 
2000, 2001, 2001a, 2002) oder das Advanced MPE (AMPE), in deren Rah­
men auch die in dieser Arbeit entwickelte Technik genutzt werden wird.
Alternativ zu den bisher genannten Konzepten kann die Information der IR-
Daten  auch  ausschließlich  zur  Weiterführung  der  MW-basierten  Nieder­
schlagsfelder bis zum nächsten verfügbaren MW-Überflug genutzt werden. 
Ein Beispiel dafür ist die CPC Morphing Technique (CMORPH, JOYCE et al. 
2004), die Form und Intensität der MW-Niederschlagsfelder zwischen aufei­
nander folgenden Datensätzen von SSM/I, AMSU-B, AMSR-E und TRMM 
mit Hilfe von geostationären IR-Daten ineinander überblendet. 
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Neben der  Kombination  aus  VIS/IR- und MW-Verfahren  wurden  in  den 
letzten Jahren auch Hybridverfahren basierend auf passiven (TRMM-TMI) 
und aktiven (TRMM-PR) MW-Sensoren entwickelt (z.B. BAUER et al. 2000; 
SCHULZ et al. 2002) oder zusätzlich weitere Datensätze, z.B. aus konventio­
nellen  Niederschlagsstationen  (XIE &  ARKIN 1996,  1998;  HUFFMAN et  al. 
1997), integriert. Eine detailliertere Übersicht über Hybrid-Verfahren findet 
sich bei LEVIZZANI et al. (2002).
Die grundsätzliche Anwendbarkeit hybrider Verfahren in den Mittelbreiten 
zeigen  BELLON et al. (1980) für Kanada bzw.  VICENTE et al. (1998) für die 
USA, wobei beide Fallstudien auf einer Kombination von GOES- und Bo­
denradardaten beruhen. Eine alternative Kombination für ein physikalisches 
Retrieval für SSM/I ist von DRÜEN & HEINEMANN (1998) implementiert wor­
den, die auf AVHRR-Daten basierende Wolkenmasken kontinuierlich in das 
verwendete Strahlungstransfermodell von KUMMEROW et al. (1989) assimilie­
ren.
2.2 Notwendigkeit  der  Entwicklung  eines 
satellitenbasierten  Verfahrens  zur  Erfassung  der 
Niederschlagsfläche in den Mittelbreiten
Weltweite Evaluierungsstudien zeigen, dass  die derzeitigen operationellen 
Fernerkundungsverfahren vor allem über den Landflächen der mittleren und 
hohen Breiten Defizite  aufweisen  (EBERT et  al.  1996;  ADLER et  al.  2001). 
Dies lässt sich unmittelbar aus den zuvor dargestellten Retrievalkonzepten 
ableiten.
IR-basierte Techniken beruhen auf der Annahme, dass Wolken mit kalten 
Wolkenoberflächentemperaturen eine höhere Niederschlagswahrscheinlich­
keit und -rate aufweisen als Wolken mit wärmeren Oberflächen (RICHARDS & 
ARKIN 1981). Diese Vorstellung entspricht den auf hochreichenden Konvek­
tionswolken  (Cumulonimbus)  basierenden  Niederschlagsprozessmodellen 
der Tropen (GRUBER 1973). In höheren Breiten müssen zunehmend auch stra­
tiforme Niederschläge,  z.B.  in  Verbindung mit  außertropischen  Zyklonen 
berücksichtigt werden (nachfolgend als advektiv/stratiform bezeichnet). Di­
ese stehen häufig mit homogenen Wolken in Verbindung, deren Obergrenze 
zwischen 3 und 6, manchmal 8 km liegt (BELYAKOV et al. 1984; BROWNING & 
MONK 1982;  GAO & ZANG 1988;  HOBBS et  al.  1980;  RYAN & WILSON 1985; 
SAARIKIVI 1983) und folglich zu warm bzw. unstrukturiert  ist,  um von den 
herkömmlichen IR-Verfahren berücksichtigt  zu werden.  Die Mehrzahl der 
bestehenden  optischen  Niederschlagsretrievals  fokussiert  daher  auf  tro­
pischen  und  subtropischen  Regionen  (LEVIZZANI et  al.  2001b;  LEVIZZANI 
2003). Im Gegensatz hierzu sind MW-Techniken grundsätzlich für den Ein­
satz in mittleren und hohen Breiten geeignet, da sie eine verlässliche Tren­
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nung konvektiver und advektiv/stratiformer Niederschlagsflächen ermögli­
chen.  Die hohen und räumlich variablen Emmissivitäten der Landoberflä­
chen schränken die Genauigkeit über diesen Gebieten jedoch stark ein.
Zusammengefasst und unter Einbeziehung der Eigenschaften der verwende­
ten  Sensor/Plattform-Kombinationen  kann  somit  Folgendes  festgehalten 
werden:
Den Vorteilen  der  bestehenden operationellen VIS/IR-Verfahren,  nament­
lich
1. der hohen räumlichen Auflösung (≤ 10 km) der geostationären Sen­
soren,
2. der hohen zeitlichen Auflösung (≤ 30 Minuten) der geostationären 
Sensoren und
3. der verlässlichen Identifikation überwiegend konvektiv induzierter 
Niederschläge in den Tropen und Subtropen, sowohl über Wasser- 
als auch über Landflächen,
stehen die Defizite hinsichtlich advektiv/stratiformer Niederschläge in Ver­
bindung mit außertropischen Zyklonen gegenüber.
Die Vorteile der MW-Verfahren liegen in der prinzipiell möglichen Erfas­
sung von
1. konvektiven Niederschlagsprozessen und
2. advektiv/stratiformen Niederschlagsprozessen
als Folge des physikalisch direkteren Zusammenhangs zwischen Sensorsi­
gnal und Niederschlag. Dem stehen jedoch
1. die moderate räumliche Auflösung (13...70 km),
2. die geringe zeitliche Auflösung der polarumlaufenden Sensorplatt­
formen und
3. die zum Teil erheblichen Genauigkeitsverluste der Verfahren über 
den Landoberflächen
als Nachteile gegenüber.
Diese Übersicht verdeutlicht, dass selbst hybride Techniken über den Land­
oberflächen der mittleren Breiten nur eingeschränkt verwendet werden kön­
nen. Durch die Entwicklung eines geeigneten Verfahrens zur Abgrenzung 
der  Niederschlagsflächen  für  Mitteleuropa  und  Regionen  vergleichbarer 
Niederschlagsgenese würde folglich ein bisher nicht verfügbares Potential 
für die hydrologische bzw. klimatologische Forschung erschlossen werden. 
Deshalb soll im Rahmen der vorliegenden Arbeit das Rain Area Delineation 
Scheme (RADS) entwickelt werden. Neben der eigenständigen Anwendung, 
z.B. im Rahmen von klimatologischen Studien, die die raum-zeitliche Ver­
teilung der Niederschlagsaktivität  untersuchen (vgl. Kap. 6),  bietet RADS 
auch eine verbesserte Grundlage für die quantitative Niederschlagsmessung 
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in mittleren und hohen Breiten. Die hierfür notwendigen Regenraten können 
aus existierenden Algorithmen bzw. der Literatur entnommen oder in wei­
terführenden Studien beispielsweise aus Modellrechnungen abgeleitet wer­
den.
Entscheidend für  die  Qualität  und  das  spätere  Anwendungsspektrum von 
RADS ist  die  Entwicklung und Umsetzung eines  innovativen und tragfä­
higen Konzeptmodells,  das eine Erfassung der Niederschlagsverteilung im 
Zusammenhang  mit  außertropischen  Zyklonen  ermöglicht.  Bevor  dieses 
Konzept in 2.4 vorgestellt wird, folgt zunächst ein Überblick über die dabei 
zu berücksichtigenden Niederschlagsprozesse.
2.3 Dominierende  Niederschlagsprozesse  in  den 
Mittelbreiten im Hinblick auf die zugrunde liegenden 
wolkenphysikalischen Prozesse
Die Konzeptmodelle optischer Niederschlagsretrieval beruhen überwiegend 
auf den idealtypisch für hochreichende Cumulonimben (Cb) geltenden Nie­
derschlagsprozessen.  Fortgeschrittene  Techniken  wie  die  CST  (ADLER & 
NEGRI 1988)  oder  die  speziell  für  Mitteleuropa  entwickelte  ECST 
(REUDENBACH 2003)  versuchen  zudem,  die  in  Vergesellschaftung  mit  den 
konvektiven  Niederschlägen  auftretenden,  stratiformen  Niederschläge  aus 
typischerweise Nimbostratus praecipitatio cumulogenitus (nachfolgend nur 
als Ns bezeichnet) zu erfassen (vgl. SCHIESSER et al. 1995; HAGEN et al. 2000). 
Letztere nehmen in der Regel 90% der Niederschlagsfläche innerhalb eines 
mesoskaligen, konvektiven Systems (MCC) ein (HOUZE 1993). Zur Bildung 
von Niederschlägen aus Ns sind Eispartikel in der Höhe notwendig, die über 
Aggregations- bzw. Vergraupelungsprozesse für die Bildung der Regentrop­
fen verantwortlich sind. Das zugrunde liegende wolkenphysikalische Prinzip 
zur Herkunft dieser Eispartikel in solchen Vergesellschaftungen ist in Abb. 
5 nach  HOUZE (1993) dargestellt. Sie zeigt zum Zeitpunkt  t0 (Abb. 5a) eine 
aktive Konvektionswolke und einen Eispartikel 1 in der Nähe der Wolkeno­
bergrenze,  der  im unteren Wolkenbereich gebildet  und durch den starken 
Aufwind nach oben transportiert wurde.
Die erste Alternative zur Entstehung des Ns setzt im weiteren Verlauf einen 
Alterungsprozess des aktiven Kerns (vgl. JOHNSON & YOUNG 1983) bei gleich­
zeitig nicht vorhandener vertikaler Windscherung voraus. Durch den Alte­
rungsprozess wandelt sich der Charakter der Wolke zum Zeitpunkt t1 = t0 + 
∆ t (Abb. 5b), und mit dem nachlassenden Auftrieb im oberen Bereich des 
entstandenen Ns beginnt der Eispartikel  1 langsam zu fallen.  Gleichzeitig 
bilden sich am Rande des alternden Systems zwischen B und C neue kon­
vektive Kerne aus, die neue Eispartikel in große Höhen transportieren (Eisp­
artikel 2). Mit eintretendem Zerfallsstadium des Systems zwischen B und C 
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zum Zeitpunkt t2 = t1 + ∆ t (Abb. 5c) vergrößert sich die Ns-Fläche aufgrund 
der genannten Prozesse weiter, und Eispartikel 2 beginnt zu sinken. Eisparti­
kel 1 ist zu diesem Zeitpunkt bereits an der Obergrenze der in Radardaten 
sichtbaren Aufschmelzschicht angekommen. Zwischen C und D bilden sich 
weitere Konvektionskerne aus, die zur Bildung von Eispartikel 3 geführt ha­
ben, der im weiteren Verlauf analog zu Partikel 2 und 1 absinken wird. Der 
Ns wird folglich durch immer wieder an anderer Stelle neu entstehende und 
alternde Konvektionskerne regeneriert.
Das Alternativkonzept erklärt die Entstehung des Ns unter genau entgegen­
gesetzten Rahmenbedingungen und setzt sich kontinuierlich regenerierende 
Konvektionsprozesse zwischen C und D und gleichzeitig vorhandene verti­
kale Windscherungen mit von links nach rechts strömenden Höhenwinden 
voraus (nur Abb. 5c). In diesem Fall würden die Positionen 3, 2, 1 den Weg 
ein und desselben Eispartikels zu drei aufeinander folgenden Zeitschritten 
beschreiben, und die gekrümmte Abstiegsbahn wäre das Resultat aus hori­
zontaler Windströmung und vertikaler Fallgeschwindigkeit.
In der Realität  treten beide Prozesse zumeist  in  Kombination auf,  jedoch 
sind zwei Sonderfälle an dieser Stelle zu erwähnen: Der eine Fall setzt die 
Dominanz der  ersten  Alternative  (Alterungsprozess,  keine Windscherung) 
voraus. Kommt es in diesem Fall nicht immer wieder zu neuen Konvekti­
onen am Rande des bestehenden Systems, so bildet sich ein reiner Ns ohne 
Vergesellschaftung von Cumulus-Wolken aus. Zum gleichen Resultat, also 
stratiforme Niederschlägen ohne räumlich in direkter Verbindung stehende 
Konvektionswolken, kommt es, wenn im Falle der zweiten Alternative (kein 
Alterungsprozess, Windscherung) die relative Windgeschwindigkeit  in der 
Höhe sehr stark ist und somit zu einer Lücke zwischen Konvektionsgebieten 
und  genetisch  immer  noch  damit  verbundenen  Ns-Regionen  führt  (vgl. 
HOUZE 1993).
Abbildung 5: Konzeptmodell für die Entstehung von Nimbostratus in Vergesellschaf­
tung mit Cumulonimbus-Wolken.
Graue,  vertikale  Bänder  repräsentieren  Regionen  erhöhter  Konvektion,  horizontale 
Bänder die in Radardaten erkennbaren Schmelzbänder.
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Obige Vorstellung ist  ausreichend für die Beschreibung von Gewitterstür­
men (HOUZE 1997) und von Niederschlagsprozessen im Bereich der schma­
len kaltfrontalen,  z.T.  auch der warmsektoralen und postfrontalen Bänder 
außertropischer  Zyklone (vgl.  Abb.  6).  Die  ausgedehnten,  durch  weiträu­
mige Aufgleitprozesse verursachten, stratiformen Niederschlagsfelder wer­
den davon jedoch nicht  erfasst.  Gleiches  gilt  für  die  darin  eingebetteten, 
breiten Okklusions- bzw. kalt- und warmfrontalen Bänder erhöhter stratifor­
mer Niederschläge, bei denen konvektive Prozesse direkt in den oberen Be­
reich  des Ns eingebettet  und die  im Satellitenbild  deutlich abgrenzbaren, 
hochreichenden Cb-Wolken nicht vorhanden sind.
Abb. 7 zeigt das Prinzip einer Ns-Wolke mit eingebetteten, leichten Konvek­
tionen in der potentiell instabilen obersten Wolkenschicht. Die verstärkten 
Auftriebe in diesen Zellen beschleunigen das Wachstum von niederschlags­
wirksamen Eiskristallen im oberen Bereich der Wolke („seeder“-Zone), die 
während ihres Abstiegs durch Aggregation bzw. Vergraupelung in den mitt­
leren Wolkenbereichen („feeder“-Zone) weiter anwachsen und so die strati­
formen Hintergrundniederschläge verstärken (vgl. RUTLEDGE & HOBBS 1983). 
Wenn die Zone weiträumiger Aufstiegsbewegung bis in Wolkenbereiche un­
terhalb des Schmelzbandes ausgedehnt oder besonders stark ausgeprägt ist, 
kann dies zu einer weiteren Zunahme der Tropfengröße durch Koaleszenz­
prozesse und damit zu einer weiteren Erhöhung der Niederschlagsrate füh­
ren (KRAKOVSKAIA & PIRNACH 1998; PIRNACH 1998).
Abbildung 6: Idealisierte Niederschlagsmuster in Verbindung mit außertro­
pischen Zyklonen.
Hellgrau  unterlegte  Wolkenbereiche  repräsentieren  stratiforme  Nieder­
schlagsfelder, dunkelgraue solche mit erhöhten stratiformen Niederschlägen 
und weiße Kreise (eingebettete) konvektive Niederschlagsregionen.
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In Abb. 8 ist abschließend ein schematischer Vertikalschnitt durch die ein­
zelnen Niederschlagszonen einer  außertropischen Zyklone dargestellt.  Die 
im gesamten Frontenbereich auftretenden, geringe bis moderate Regenraten 
aufweisenden,  stratiformen  Niederschlagsbereiche  gehen  auf  weiträumige 
Aufgleitvorgänge  zurück.  Im  Bereich  der  warmfrontalen  Niederschläge 
kommt es durch den Vorstoß konditionell instabiler, trockener Luftmassen 
in den oberen Bereichen der Stratusbewölkung zur lokal begrenzten Verstär­
kung des Auftriebs  und über  den beschriebenen Seeder-Feeder-Effekt  zur 
Intensivierung der stratiformen Niederschläge (HEYMSFIELD 1977). 
Die unmittelbar mit der Kaltfront am Boden in Zusammenhang stehenden, 
schmalen kaltfrontalen Bänder sind die Folge von erzwungenen Hebungen 
der stabilen bzw. nur leicht instabilen Warmluftmassen. Diese fließen in ei­
ner nach oben gerichteten Strömung überwiegend parallel zur Kaltfront, je­
doch mit einer leichten Krümmung hin zum Kaltluftsektor (vgl.  BROWNING 
1986, 1990). Zusammen mit den die Kaltfront bildenden, absinkenden, tro­
ckenen Luftmassen des Kaltluftsektors kommt es zu einer sowohl horizontal 
(≤ 5 km) als auch vertikal (≤ 6 km) eng begrenzten Ausbildung einer wal­
zenförmigen Wolke mit hohen, konvektiven Regenraten. Labilisiert sich die 
Warmluftmasse während der erzwungenen Hebung, kann es zur Ausbildung 
von hochreichenden Konvektionszentren bis hin zu MCCs und den damit 
verbundenen  und  in  Abb.  5  dargestellten  Cb-Ns-Komplexen  kommen 
(BARTH & PARSONS 1996).
Im weiteren Verlauf des Kaltfrontdurchgangs treten lokale  Verstärkungen 
der stratiformen Niederschläge entlang der breiten kaltfrontalen Bänder auf. 
Im Gegensatz  zu  den  warmfrontalen  Bändern  wird  hier  die  eingebettete 
Konvektion durch Diskontinuitäten des großräumigen Auftriebs entlang der 
Kaltfront verstärkt. Unter Umständen können diese Bänder auch dem Kalt­
frontdurchgang am Boden vorauseilen und dabei die Regenrate aus den sch­
malen kalfrontalen Bändern erhöhen.
Abbildung  7:  Vertikalschnitt  durch  ein  warmfrontales 
Band erhöhter stratiformer Niederschläge aufgrund einge­
better Konvektion.
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Eine weiterführende, detaillierte Beschreibung der Niederschlagsprozesse in 
mesoskaligen Konvektionssystemen und außertropischen  Zyklonen ist  bei 
HOUZE (1993) bzw.  PRUPPACHER & KLETT (1997), eine Übersicht über unter­
schiedliche  Theorien  zur  Entstehung  von  außertropischen  Zyklonen  bei­
spielsweise bei KRAUS (1995) zu finden.
2.4 Konzeptmodell  zur  fernerkundlichen  Erfassung  der 
Niederschlagsfläche über Mitteleuropa
Die bisherigen  Darstellungen haben gezeigt,  dass  sich  niederschlagswirk­
same Wolkenbereiche zyklonaler Systeme der Mittelbreiten nicht zwingend 
durch kalte Wolkenoberflächentemperaturen abzeichnen. Ein auf Tempera­
turschwellwerten basierendes Verfahren ist daher nicht optimal für den Ein­
satz in diesen Regionen. Im Hinblick auf die beschriebene Niederschlagsge­
nese in Cumulus- und Stratuswolken lassen sich jedoch folgende zentrale 
Hypothesen ableiten (vgl. Kap. 1.3):
1. Es müssen große Wolkentropfen bzw. Eiskristalle in der Höhe vor­
handen sein, die zur Bildung ausreichend großer Niederschlagstrop­
fen führen können.
2. Die Wolken müssen über eine ausreichend große vertikale Mächtig­
keit zum Aufbau der erforderlichen Niederschlagstropfengröße ver­
fügen.
Dieses Prinzip wurde bereits in Abb. 2 dargestellt, in der die niederschlags­
wirksamen Wolkenbereiche durch eine ausreichend große Kombination aus 
Tropfengröße und Wolkendicke und nicht als Funktion der Wolkenoberflä­
chentemperatur charakterisiert sind. Da jedoch sowohl die geometrische Di­
cke als auch die exakte Verteilung der Tropfengrößen nicht ohne zusätzliche 
Vorgaben  (theoretische  Tropfenverteilung,  Flüssigwassergehalt  etc.,  vgl. 
Abbildung 8: Vertikalschnitt durch eine außertropische Zyklone.
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Kap. 4.1.1) aus den Satellitendaten abgeleitet werden können, werden stell­
vertretend die optische Wolkendicke und der effektive Wolkentropfenradius 
(aef, vgl. Kap. 4.1) verwendet. Das hierauf angepasste Konzeptmodell ist in 
Abb. 9 dargestellt. Der Unterschied zu Abb. 2 besteht nur darin, dass die op­
tische, nicht die geometrische Wolkendicke als Maß für die Vertikalerstre­
ckung und der effektive Wolkentropfenradius als Maß für die Tropfengröße 
verwendet  wird.  Die  Niederschlagsfläche ist  folglich an eine  ausreichend 
große Kombination aus optischer Dicke und effektivem Radius gebunden.
Die Eignung des effektiven Wolkentropfenradius zumindest zur Charakteri­
sierung konvektiver maritimer bzw. kontinentaler Niederschläge wurde ex­
emplarisch bereits  von Rosenfeld und Lensky (LENSKY & ROSENFELD 1997; 
ROSENFELD & LENSKY 1998) untersucht. Ihr Verfahren beruht auf der Analyse 
der Entwicklung des effektiven Radius mit der Wolkenhöhe und den daraus 
ableitbaren Tropfenwachstumsprozessen. Wie noch gezeigt wird, ist der be­
rechnete Wert des effektiven Wolkentropfenradius für den oberen Bereich 
der Wolke repräsentativ und eine Profilableitung über alle Wolkenbereiche 
nicht möglich (vgl. Kap. 4.1.1.4). Dem Ansatz liegt deshalb die Annahme 
zugrunde,  dass  die  in  die  Analyse  einbezogenen,  unterschiedlich  hohen 
Konvektionswolken die gleiche Genese haben, sich aber in verschiedenen 
Entwicklungsstadien befinden. Die aus den unterschiedlich hohen Wolken 
abgeleiteten effektiven Radien können somit in erster Näherung als Verti­
kalprofil des effektiven Radius in einem voll entwickelten Konvektionskern 
angesehen werden. Zur notwendigen Gruppierung von Konvektionswolken 
gleicher Genese innerhalb größerer Satellitenszenen müssen diese jedoch in­
teraktiv selektiert werden, was einer operationellen Anwendbarkeit und Re­
produzierbarkeit  der  Ergebnisse  entgegensteht.  Die  Studien  zeigen  aber, 
dass der effektive Radius einen Schwellwert von zumeist 14 µm übersteigen 
Abbildung  9: Konzeptmodell  zur Erfassung stratiformer Niederschläge 
auf Basis optischer und mikrophysikalischer Wolkeneigenschaften.
Quelle: verändert nach LENSKY & ROSENFELD (2003).
a  < ef 5 µm a  > ef 30 µm
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muss, um in konvektiven Systemen Niederschläge hervorrufen zu können 
(ROSENFELD & GUTMAN 1994;  BA & GRUBER 2000). Auch wenn die Annahme 
eines fixen Schwellwerts fraglich erscheint und im Rahmen durchgeführter 
Vorstudien für Mitteleuropa nicht bestätigt werden konnte, belegen die Ar­
beiten den Einfluss des effektiven Radius auf die Niederschlagsgenese zu­
mindest in konvektiven Wolken.
Basierend auf den dargestellten konzeptionellen Überlegungen hinsichtlich 
der niederschlagsrelevanten Eigenschaften zyklonaler Wolkensysteme wird 
im Rahmen der  vorliegenden Arbeit  eine  Technik zur allgemein  gültigen 
Abgrenzung von konvektiven und advektiv/stratiformen, regnenden Wolken, 
das Rain Area Delineation Scheme (RADS), entwickelt. Die wesentliche In­
novation  ist  die  wolkenphysikalisch  begründete  Abgrenzung  der  Nieder­
schlagsfläche auf Basis einer kombinierten Betrachtung der optischen Wol­
kendicke und des effektiven Wolkentropfenradius. Hierdurch können nicht 
nur die Niederschläge aus hochreichender, konvektiver Bewölkung, sondern 
auch die bislang zum überwiegenden Teil nicht erfassbaren advektiv/strati­
formen Niederschlagsregionen identifiziert  werden.  Gerade in  den Mittel­
breiten ist somit eine deutliche Verbesserung hinsichtlich der Erfassung von 
Niederschlagsgebieten zu erwarten.
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3 Verwendete Daten und Modelle
In der folgenden Übersicht sind die verwendeten Datensätze sowie die not­
wendigen Prozessierungsschritte dargestellt. Für die Entwicklung des Ver­
fahrens wurden neben Satellitenszenen auch Daten des Radarnetzwerks des 
Deutschen  Wetterdienstes  (DWD),  diverse  Strahlungstransfermodelle  und 
ein digitales Geländemodell eingesetzt. Zur Prozessierung der Satellitenauf­
nahmen war zudem die Entwicklung einer operationellen Programmkette er­
forderlich.
3.1 Terra-/Aqua-MODIS-Daten
Wie in Kap. 1.3 bereits erläutert, soll das zu entwickelnde Verfahren auf den 
Spinning Enhanced Visible and Infrared Imager (SEVIRI) an Bord von Me­
teosat-8 übertragbar sein. Vor diesem Hintergrund werden Daten des Mode­
rate Resolution Imaging Spectroradiometer (MODIS) der polarumlaufenden 
Terra- und Aqua-Satelliten als optimale Entwicklungsplattform verwendet. 
In Tab. 1 ist eine Übersicht über die korrespondierenden SEVIRI- und MO­
DIS-Kanäle dargestellt.  Die MODIS-Daten werden im direct broadcast an 
der Primary Data User Station (PDUS) der Universität Marburg empfangen.
3.1.1 Eigenschaften des Satellitensystems
MODIS ist der Basis-Sensor des von der NASA Anfang der 1980er Jahre 
begonnenen  Earth  Observing  System (EOS)  Programms.  Im Rahmen der 
ebenfalls durch die NASA initiierten und koordinierten Earth Science Enter­
prise (ehemals Mission to Planet Earth) zur Erforschung des Systems Erde 
und seiner  internen Wechselwirkungen dient  EOS zur quantitativen  Mes­
sung einer Vielzahl von atmosphärischen und terrestrischen Parametern. Die 
Grundlage von EOS ist ein weltraumgestütztes Messsystem, das durch das 
Daten-  und  Informationssystem  EOSDIS  (KING &  GREENSTONE 1999)  als 
Schnittstelle erschlossen und von diversen Forschungsprogrammen begleitet 
wird.
Neben Satellitensystemen anderer Institutionen besteht das EOS System der 
NASA bisher aus zwei polarumlaufenden, sonnensynchronen Satellitensy­
stemen. Am 18. Dezember 1999 wurde der Terra-Satellit gestartet, welcher 
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jeweils  vormittags (10:30 Uhr Lokalzeit)  südwärts den Äquator überquert 
(EOS-AM). Am 4. Mai 2002 folgte die Aqua-Plattform, welche den Äquator 
nachmittags (13:30 Uhr Lokalzeit) nordwärts kreuzt (EOS-PM). Pro Platt­
form stehen pro Tag etwa zwei zentrale Aufnahmen über Mitteleuropa zur 
Verfügung. Im Rahmen dieser Arbeit können jedoch aufgrund eines Defekts 
im 1,6 µm Band des Aqua-MODIS-Sensors nur die EOS-AM-Daten verwen­
det werden.
MODIS verfügt über 36 spektrale Kanäle im Wellenlängenbereich von 0,62 
bis 14,39 µm. Die räumliche Auflösung im Nadir beträgt für Kanal 1 und 2 
je 250 m, für die Kanäle 3 bis 7 je 500 m und für alle übrigen Kanäle 1000 
m. Die Abtastung erfolgt über einen um 110° schwenkbaren Spiegel, der die 
einfallende  Strahlung  auf  die  Detektorzeilen  umleitet.  Je  Abtastvorgang 
wird ein Streifen von 10 km in Flugrichtung und 2330 km quer zur Flugrich­
tung aufgenommen. Aufgrund der Zunahme der tatsächlich in Flugrichtung 
aufgenommenen Fläche von 10 km im Nadir auf 20 km bei einem Scanwin­
kel von +/-55° kommt es zum so genannten Bow-Tie-Effekt, einer multiplen 
Überlagerung  der  einzelnen  Scanzeilen  für  Abtastwinkel  größer  25°,  die 
nachträglich korrigiert werden muss (vgl. TOLLER & ISAACMAN 2000).
Tabelle  1: Übersicht über die korrespondierenden Kanäle von Meteosat-8-SEVIRI (in µm) 
und Terra-/Aqua-MODIS (Kanalnummer).
SEVIRI MODIS
VIS 0,6 Kanal 1
VIS 0,8 Kanal 15
NIR 1,6 Kanal 6
NIR 3,9 Kanal 21
WV 6,2 Kanal 27
WV 7,3 Kanal 28
IR 8,7 Kanal 29
IR 9,7 Kanal 30
IR 10,8 Kanal 31
IR 12,0 Kanal 32
IR 13,4 Kanal 33/34
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3.1.2 Operationelle  Verarbeitung  der  MODIS-Daten  und 
-Produkte
Die Verwendung der MODIS-Daten setzt eine operationelle, also automati­
sierte, Prozessierungskette ausgehend von den empfangenen Daten bis hin 
zu den finalen Produkten voraus. Für die Präprozessierung einzelner Auf­
nahmen wurden seit der Verfügbarkeit von MODIS einige freie Software­
tools entwickelt.  Diese sind jedoch auf jeweils einen bestimmten Teil  der 
Prozessierung  beschränkt,  und  ihre  Architektur  bietet  keine  vordefinierte 
Möglichkeit, zusätzlich benötigte Algorithmen zur Produktgenerierung ein­
zubinden.  Deshalb  wurde  eine  eigene,  operationelle  Prozessierungsumge­
bung, das MODIS Operational Processing Scheme (MOPS), entwickelt und 
in Fortran 90 implementiert (vgl. NAUSS & BENDIX 2005).
Die Architektur der Prozesskette ist in Abb. 10 dargestellt. MOPS besteht 
aus  vier  Paketen,  die  Programme  zur  Vor-  (MOPSPreprocess),  Nach- 
(MOPSPostprocess) sowie Produktprozessierung (MOPSProducts) und zur 
Bereitstellung notwendiger Zusatzdaten (MOPSTools) enthalten. Durch die­
sen modularen Aufbau und ein einheitliches Dateimanagementkonzept ist si­
chergestellt, dass neue Algorithmen – z.B. das im Rahmen dieser Arbeit ent­
wickelte RADS – jederzeit hinzugefügt werden können, ohne dass Eingriffe 
in die bestehenden Komponenten notwendig werden. Gesteuert wird MOPS 
über  den  MOPSController,  der  benutzerdefinierte  Konfigurationsdateien 
einlesen und die Prozesskette entsprechend steuern kann.
3.1.2.1 MOPSPreprocess
Das  MOPSPreprocess-Paket  besteht  aus  drei  Modulen:  PDS2HDF, 
HDF2SingleBinary und MODISCalibration.
Die im Production Data Format (PDF) an der Marburger Satellitenstation 
empfangenen  Level-0-Daten  werden  im  PDS2HDF-Modul  in  das  Hierar­
chical Data Format (HDF, NCSA 2001) der Level-1a-Daten unter Verwen­
dung  des  International  MODIS/AIRS  Processing  Package (IMAPP, 
STRABALA et al. 2002; SCANEX 2003) konvertiert. Hierbei wird auch die Orbit­
geometrie der Aufnahme berechnet und ein entsprechender Geolozierungs­
datensatz erstellt. Zudem werden die 10 bit  Rohdaten des Sensors in ska­
lierte 16 bit Integerwerte (SI) umgerechnet und die aktuellen Kalibrierungs­
koeffizieten  aus  dem gesendeten  Datenstrom extrahiert.  Zur  verbesserten 
Geolozierung  können  zusätzlich  über  EOSDIS  beziehbare  Attitude-  und 
Ephemeris-Daten sowie Informationen digitaler Geländemodelle verwendet 
werden.
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Die MODIS-SI-Kanal- sowie zugehörige Geolozierungs- und Solar-/Sensor­
winkeldatensätze werden anschließend mittels  HDF2SingleBinary aus den 
HDF-Dateien extrahiert und in separaten single-binary-Dateien gespeichert, 
die die Grundlage für die weiteren Module darstellen. Für jede Kanal- bzw. 
Winkeldatei werden zudem Metainformationen abgespeichert.
Zum Abschluss der Vorprozessierung werden die 16 bit SI-Werte im Modul 
MODISCalibration in Strahldichten bzw. Reflexionswerte (nur solare Kanä­
le) entsprechend
( )i i i iL sc SI off= − (1)
Abbildung 10: Übersicht über die Architektur der operationellen MODIS-Prozesskette 
MOPS .
Quelle: verändert nach NAUSS & BENDIX (2005).
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umgerechnet. Li ist die Strahldichte (Wm-2sr-1µm-1), und sci bzw. offi sind die 
zuvor extrahierten Kalibrierungskoeffizienten für Kanal  i (analoges gilt für 
die  Reflexion).  Für  die  zu  Strahldichten  konvertierten  thermalen  Kanäle 
wird zudem die Schwarzkörpertemperatur (TBB) nach
2
5
2ln 1BB ecw i i
i ecw




= + −      (2)
über die inverse Planck-Funktion berechnet. Der Parameter h ist die Planck-
Konstante, c die Lichtgeschwindigkeit im Vakuum, k die Stefan-Boltzmann-
Konstante,  λecw die  effektive  zentrale  Wellenlänge des  jeweiligen  Kanals, 
und tsci bzw. toffi stellen die zugehörigen Korrekturfaktoren dar.
3.1.2.2 MOPSProducts
Im Programmpaket  MOPSProducts sind Module zusammengefasst, die der 
unmittelbaren Produktgenerierung dienen. Im Rahmen der vorliegenden Ar­
beit  wurden  eine  Wolkenmaske  (MODISCloudMask),  ein  Albedoprodukt 
(GroundReflection), zwei Verfahren zur Ableitung von Wolkenparametern 
(ATSK3 und SACURA) sowie  das  Verfahren  zur  Ableitung  der  Nieder­
schlagsflächen (RADS) erweitert bzw. entwickelt und implementiert. Infor­
mationen  zu  den  Wolkenparametern-  und  Niederschlagsflächenretrievals 
finden sich in Kap.  4, und die Wolkenmaske (MODISCloudMask) beruht 
auf  angepassten  Fortran  Routinen  des  NASA-MODIS-MOD035-Produkts 
(ACKERMANN et al. 1998), dessen ursprünglich für die USA geltende Schwell­
werte  auf  Mitteleuropa  übertragen  wurden.  Obwohl  die  MODIS-Wolken­
maske zahlreiche Wolkentypen ausweisen kann, wird im Rahmen der vorlie­
genden  Arbeit  lediglich  eine  dichotome  Maske  verwendet,  die  alle  be­
wölkten Pixel und damit die Aufnahmeregionen maskiert, die von ATSK3, 
SACURA und RADS berücksichtigt werden.
Da sowohl das ATSK3-Verfahren als auch SACURA den Wert der Boden­
albedo je Pixel und verwendetem Kanal für die Extraktion des Wolkensi­
gnals  aus  der  am  Sensor  gemessenen  Strahlung  benötigen  (vgl.  Kap. 












ist durch das Verhältnis der reflektierten Strahlungsflussdichte  Fdiff zur so­
laren Einstrahlungsflussdichte  F0 am Außenrand der Atmosphäre gegeben. 
Die Sonnenstandskorrektur erfolgt durch den Kosinus (µ0) des Sonnenzenit­
winkels ϑ0. Da vollständig wolkenfreie Szenen seltene Ausnahmen darstel­
len, werden zur Bereitstellung des Albedoprodukts die Aufnahmen der letz­
ten  30  Tage  berücksichtigt  und  die  Reflexionswerte  der  jeweils  wolken­
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freien Pixel zunächst atmosphärenkorrigiert und anschließend durch ein Mi­
nimum-Komposite-Verfahren  zu einem synthetischen  Albedodatensatz zu­
sammengefasst. Letzteres reduziert zudem die Einflüsse subskaliger Bewöl­
kung, sofern für das jeweilige Pixel mehr als eine wolkenfreie Aufnahme 
zur Verfügung steht.
Für die Atmosphärenkorrektur wird der in GroundReflection integrierte 6s-
Algorithmus verwendet (VERMOTE et al. 1997, vgl. Kap. 3.3). Diese ist not­
wendig, da nicht Ap, sondern der Anteil des Bodensignals Ag für die spätere 
Ableitung der Wolkenparameter benötigt wird und Fdiff in Gl. (3) in wolken­
freien Pixeln aus einem Mischsignal, bestehend aus der inhärenten Reflexi­
on der Atmosphäre durch Rayleigh- und Aerosolstreuung, dem Bodensignal 
Ag des betrachteten Pixels sowie den diffus eingestreuten Signalen der Nach­
barpixel, zusammengesetzt ist (vgl. Abb. 11). Zur Ermittlung der Bodenalbe­
do sind Daten der am Sensor gemessenen solaren Reflexion notwendig, die 
für die verwendeten MODIS-Kanäle bis zu einer Wellenlänge von 2,2 µm 
direkt im  MODISCalib-Modul berechnet wird. Dies gilt nicht für die vom 
ATSK3-Retrieval ebenfalls benötigte Bodenalbedo im 3,7 µm Kanal, da in 
diesem Spektralbereich das Sensorsignal sowohl aus einem solaren als auch 
aus  einem terrestrischen  (=  thermalen)  Strahlungsanteil  zusammengesetzt 
ist. Vor der Atmosphärenkorrektur des 3,7 µm Kanals ist daher eine Tren­
nung der  beiden  Strahlungskomponenten  erforderlich.  Hierzu  wird  ange­
nommen, dass die Emmissivität der Erdoberfläche im 11 µm Kanal der des 
3,7 µm Kanals entspricht und folglich die gemessene Schwarzkörpertempe­
ratur  der Erdoberfläche im 11 µm Kanal  ( 11µmBBT ) als  Temperaturwert  der 
Planck-Funktion für den 3,7 µm Kanal verwendet werden kann (vgl. auch 
Gl. 2):
Abbildung  11: Komponenten der am Sensor emp­
fangenen Strahlung.






















Die resultierende Strahldichte 3,7
thermal
µmL  entspricht dann dem thermalen Anteil 
am Sensorsignal  des  3,7 µm Kanals,  und der solare  Anteil  3,7
solar
µmL   kann 
durch Subtraktion von der gemessenen Strahldichte  L3,7µm nach 
3,7 3,7 3,7
solar thermal
µm µm µmL L L= − (5)
berechnet und als Eingangsdatensatz für den 6s-Code verwendet werden.
3.1.2.3 MOPSPostprocess
Im MOPSPostprocess-Paket sind Programme zur Nachprozessierung der in 
MOPS bearbeiteten Kanal- und Produktdaten implementiert. Die Projektion 
der  Satellitendaten  in  ein  kartographisches  Referenzsystem  wird  durch 
Raw2Grid möglich, in das derzeit  Projektionsgleichungen für UTM sowie 
diverse polarstereographische und Lambert'sche Projektionen basierend auf 
SNYDER (1987) implementiert sind. Für den Fall, dass MODIS-Daten mit 500 
bzw. 250 m Auflösung projeziert werden sollen, ist zusätzlich eine bilineare 
Interpolation der Winkel- und Geolozierungsfelder durch das BiLinear-Mo­
dul notwendig, da diese Datensätze immer nur in einer Auflösung von 1000 
m  vorliegen.  Abschließend  können  die  im  single-binary-Format  vorlie­
genden  Satellitendaten  mit  dem  SingleBinary2DTP-Programm in  gängige 
Grafikformate (z.B. Bitmap, JPEG) konvertiert werden, um eine Visualisie­
rung in Standard-Grafikprogrammen oder Web-Browsern zu ermöglichen.
3.1.2.4 MOPSTools
Im  Paket  MOPSTools sind  Algorithmen  zusammengefasst,  die  für  das 
ATSK3-Verfahren notwendige Zusatzdaten bereitstellen (vgl.  Kap.  4.1.3). 
Die Schwarzkörpertemperatur der Bodenoberfläche (Tg) für wolkenbedeckte 
Pixel wird mittels  einer multiplen Regression im Modul GroundTempera­
ture geschätzt. Basis ist die Tg in wolkenfreien Pixeln der jeweils aktuellen 
Aufnahme, deren Werte mit Hilfe der geographischen Länge und Breite so­
wie der Höhe über dem Meer aus den Daten des digitalen Geländemodells 
(vgl. Kap. 3.3.1) für die wolkenbedeckten Pixel inter- bzw. extrapoliert wer­
den. Abb. 12 zeigt beispielhaft die Eignung des Verfahrens an einer quasi 
wolkenfreien Terra-MODIS-Aufnahme vom 29.07.2002, 10:59 UTC. Inner­
halb der in Abb. 12a weiß markierten Fläche,  die die reale  Wolkenbede­
ckung am 05.08.2002, 11:05 UCT, repräsentiert, wurde Tg mittels  Ground­
Temperature berechnet. Die prozentualen Differenzen zwischen den so be­
rechneten  Werten  und  den  tatsächlich  am 29.07.2002  gemessenen  Daten 
sind in Abb. 12b dargestellt.  Sie bewegen sich im Allgemeinen innerhalb 
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von +/-5%, und auch Vergleiche mit weiteren Aufnahmen wiesen keine Ab­
weichungen größer als +/-10% auf, so dass die Ergebnisse als ausreichend 
genau für das ATSK3-Verfahren gelten können (vgl. Kap. 4.1.5.3).
Die Bereitstellung von Vertikalprofilen diverser meteorologischer Parameter 
zur Korrektur der atmosphärischen Wasserdampfabsorption im ATSK3-Ver­
fahren  (vgl.  Kap.  4.1.3)  erfolgt  durch  das  RadiosondeExtract-Programm. 
Die Datengrundlage bildet jeweils ein zum Satellitenüberflug zeitnaher Ra­
diosondenaufstieg,  der  aus einer  Gruppe von deutschen Radiosondenstati­
onen ausgewählt wird. Sollte aufgrund ausgefallener Messungen die Zeitdif­
ferenz zwischen Satellitenaufnahme und Radiosondenaufstieg größer als 24 
Stunden sein, so wird ein der Jahreszeit entsprechendes Standardprofil ver­
wendet.
Abbildung 12: Terra-MODIS-Szene vom 29.07.2002, 10:59 UTC.
Dem quasi wolkenfreien, temperaturkalibrierten 11 µm Kanal wurde die Wolkenmas­
ke vom 05.08.2002, 11:05 UTC überlagert (a). Die prozentuale Differenz zwischen 
auf Basis dieser Wolkenmaske berechneter und tatsächlich am 29.07.2002 aufgezeich­
neter Temperatur ist in (b) dargestellt.
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3.2 Synoptische Daten
3.2.1 DWD-Radardaten
Bodengestützte Niederschlagsradare arbeiten in der Regel im Wellenlängen­
bereich von 3 bis 10 cm. Messgrundlage ist die zum Radar aus einem mit 
Niederschlagstropfen  gefüllten  Luftvolumen  zurückgestreute  Signalstärke 
Pr.  Das Luftvolumen wird durch den horizontalen Abstand  d zum Radar­
standort, die Pulsfrequenz des Radars und die Breite des Radarstrahls be­
stimmt und ist  somit  eine  Funktion  der  Entfernung zum Stationsstandort. 
Unter der Annahme, dass das jeweilige Volumen vollständig und gleichmä­






Z ist der Radarreflektivitätsfaktor und K der Abschwächungskoeffizient, der 
die Schwächung des Radarstrahls auf dem Weg durch das Niederschlagsvo­
lumen korrigiert. Die notwendige Hardware-Korrektur wird durch den Para­
meter c1, die Korrektur hinsichtlich unterschiedlicher Formen von flüssigen 
bzw. festen Niederschlagsteilchen durch c2 berücksichtigt. Weitere Ausfüh­
rungen  finden  sich  beispielsweise  bei  JOSS &  WALDVOGEL (1990)  sowie 
SELTMANN (1997). Die Probleme der Niederschlagsmessung mit Radardaten 
werden bei JANEKE (1995) oder SHEPERD et al. (1995) diskutiert.
Die in dieser Arbeit sowohl zur Entwicklung als auch zur Validierung ver­
wendeten  Komposit-Daten  des  DWD-Radarverbundes  (PC-Produkt)  beru­
hen auf C-Band Messungen (Wellenlänge ≈ 5 cm) der in Abb. 13 dargestell­
ten 16 Einzelstationen.  An jedem Radarstandort  werden mit 15-minütiger 
Repetitionsrate  unter  18  Evaluationswinkeln  zwischen  0,5  und  35°  und 
einem maximalen Radius von 230 km die Reflektivitäten erfasst. Die Daten­
sätze werden über ein next-neighbour Interpolationsverfahren aus dem Po­
larkoordinatenraum in ein karthesisches Koordinatensystem mit 2 mal 2 km 
Kantenauflösung überführt.  Die Verschneidung der 16 einzelnen Produkte 
(PL-Produkte) erfolgt ebenfalls über ein next-neighbour Resampling, wobei 
die Auflösung auf 4 mal 4 km Kantenlänge reduziert  wird. In den Über­
schneidungsbereichen zweier Radarstandorte wird der jeweils höhere Refle­
xionswert in das PC-Produkt übernommen, aber Untersuchungen von LANG 
(1997)  zeigen,  dass  die  dafür  notwendige Abstimmung der  angrenzenden 
Standorte im Mittel nur zu +/-35% erfüllt ist. Die ursprüngliche 8 bit Auflö­
sung der Radardaten wird in den PL- bzw. PC-Produkten auf sechs Klassen 
reduziert,  deren  Reflektivität  sowie  die  dadurch  repräsentierte  Nieder­
schlagsintensität  in  Tab.  2  dargestellt  ist.  Zur  Abgrenzung  von  Nieder­
schlagsflächen wurden im Rahmen der abschließenden Evaluierungsstudie 
die Klassen 1 bis 6 verwendet.
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Im Hinblick auf die Verwendung des PC-Produkts im Rahmen dieser Arbeit 
müssen zwei Probleme angesprochen werden. Zum einen kann die Dämp­
fung des Radarstrahls durch die Niederschläge selbst dazu führen, dass vom 
Standort  aus  gesehen dahinter  liegende Niederschlagsflächen nicht  erfasst 
und Pixel deshalb fälschlicherweise als niederschlagsfrei klassifiziert  wer­
den. Zum anderen verursachen statische oder dynamische Festzielechos ein 
Radarsignal, das mit den Reflektivitäten des Niederschlagssignals identisch 
ist. Während statische Bodenechos durch die Untersuchung von Zeitreihen 
identifiziert und ausmaskiert werden können, ist dies bei dynamischen, bei­
spielsweise durch die Refraktion der Radarstrahlen an Temperaturinversi­
onen hervorgerufenen Echos nicht ohne die Berücksichtigung umfangreicher 
meteorologischer Zusatzdaten bei der Erstellung der PC-Produkte möglich 
Abbildung 13: Räumliche Verteilung der für das DWD-PC-Produkt ver­
wendeten Radarstationen.
Die Stationen sind dem digitalen Geländemodell GTopo 30 überlagert.
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(vgl. SELTMANN 1997). Im Hinblick auf die durchgeführte Evaluierungsstudie 
können die Radar-basierten Niederschlagsflächen daher nicht als eine abso­
lute Referenz angesehen werden (vgl. Kap. 5).
3.2.2 Radiosondendaten
Die für das ATSK3-Verfahren notwendigen Vertikalprofile werden aus Ra­
disondendaten im RadiosondeExtract-Modul von MOPS extrahiert. Im ope­
rationellen Dienst zeichnen die Radiosonden bei ihrem Aufstieg Luftdruck 
sowie Taupunkt- und Lufttemperatur auf. Die dazu jeweils korrespondieren­
de Windgeschwindigkeit und Höhe über dem Meer wird über eine radarba­
sierte Verfolgung der Sonde berechnet.  Die in der Regel vier Mal täglich 
durchgeführten Messungen (0, 6, 12, 18 Uhr) werden über den Datenserver 
der Universität Wyoming (http://weather.uwyo.edu/upperair/sounding.html, 
Stand: 01.04.2005) bezogen.
3.2.3 Strahlungstransfermodelle
Im Rahmen der  Entwicklungsarbeit  wurden diverse  Strahlungstransfermo­
delle  verwendet,  auf  deren detaillierte  Beschreibung an dieser  Stelle  ver­
zichtet und auf weiterführende Quellen verwiesen wird. Für konzeptionelle 
Überlegungen sowie zur Berechnung der Reflexionsfunktionen in Kap. 4.1.1 
dienten die Strahlungstransfermodelle STREAMER und SCIATRAN. Beide 
Modelle ermöglichen die Einbindung individueller Atmosphärenprofile und 
Wolkenparametrisierungen zur integralen Berechnung der von einem poten­
tiellen Sensor gemessenen Strahldichten und Reflexionen bzw. Schwarzkör­
pertemperaturen. Die Response-Funktion der Sensorkanäle, also die Sensiti­
vität des jeweiligen Kanals als Funktion des von ihm abgedeckten Wellen­
längenbereichs, kann in STREAMER ebenfalls berücksichtigt werden. Bei­
de Modelle benutzen u.a. den discrete ordinary solver (DISORT, STAMNES et 
Tabelle 2: Niederschlagsrate und korrespondierende Radarreflektivität (dBZ) bzw. Reflektivi­
tätsklassen des PC-Produkts nach Angaben des DWD.
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al. 1988, 1988a), der zwar rechenzeitintensiver als der ebenfalls in STREA­
MER implementierte two-stream-Algorithmus (TOON et al. 1989) ist, dafür 
jedoch wesentlich genauere Ergebnisse liefert. Die Reflexionsfunktion von 
Wolken wird bei SCIATRAN mittels eines semi-analytischen Algorithmus 
berechnet (vgl. auch Kap. 4.1.4). Weitere Ausführungen sind beispielsweise 
bei  KEY & SCHWEIGER (1998)  für  STREAMER und  ROZANOV et  al.  (1997, 
2001, 2002) für SCIATRAN zu finden.
Die neu berechneten look-up-Tabellen des ATSK3-Algorithmus (vgl. Kap. 
4.1.3)  beruhen  auf  dem RSTAR5b-Modell,  in  das  eine  von  NAKAJIMA & 
TANAKA (1986, 1988) modifizierte, zeiteffizientere Version der discrete-ordi­
nary-Methode von  STAMNES & SWANSON (1981) implementiert ist (vgl. auch 
STAMNES et al. 1988). Um speziell auf MODIS abgestimmte Ergebnisse erzie­
len zu können, wurden die in Abb. 14 dargestellten Response-Funktionen 
der Kanäle 1 (0,65 µm) und 20 (3,7 µm) durch jeweils 25 Stützwerte be­
schrieben und für die Berechnung in RSTAR5b verwendet.
Für die Atmosphärenkorrektur des MOPS Bodenalbedoprodukts wurde der 
Second Simulation of the Satellite Signal in the Solar Spectrum algorithm 
(6S) in das GroundReflection-Modul integriert. Durch die Verwendung ak­
tueller  Näherungsfunktionen  für  Rayleigh-  und  Aerosolstreuungsprozesse 
und  die  Verwendung  der  sog.  Successive-Orders-of-Scattering-Methode 
(SOS) können Strahlungsinteraktionen in der Atmosphäre mit hoher Genau­
igkeit modelliert werden. Die spektrale Auflösung des Modells liegt bei 2,5 
nm und ist damit ausreichend für die Verwendung von MODIS- bzw. SEVI­
RI-Daten. Weitere Informationen zum 6S Code sind bei  VERMOTE & ROGER 
(1996) bzw. VERMOTE et al. (1997, 1997a, 1997b) zu finden.
Die Reflexionsfunktion halb-unendlicher  Wolken im nicht- bzw. schwach 
absorbierenden Bereich zur Verwendung in SACURA (vgl. Kap. 4.1.4) wur­
de durch den Strahlungstransfercode von MISHCHENKO et al. (1999, 2002) be­
Abbildung 14: Response Funktion des 0,65 µm (a) und 3,7 µm (b) MODIS-Kanals.
a) b)
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rechnet.  Das Verfahren basiert  auf der iterativen Lösung der Integralglei­
chungen von AMBARTSUMIAN (1958) und stellt somit ein exaktes Strahlungs­
transfermodell dar.
Alle  verwendeten  Strahlungstransfermodelle  sind  frei  verfügbar.  STREA­
MER  kann  online  von  der  Universität  Wisconsin 
(http://stratus.ssec.wisc.edu/streamer/streamer.html,  Stand:  01.04.2005), 
SCIATRAN  von  der  Universität  Bremen  (http://www.iup.physik.uni-
bremen.de/sciatran/,  Stand:  01.04.2005),  RSTAR5b  über  das  Open­
CLASTR-Projekt  (http://www.ccsr.u-tokyo.ac.jp/~clastr/,  Stand: 
01.04.2005)  und  das  Modell  von  Mishchenko  über  die  NASA 
(http://www.giss.nasa.gov/~crmim/mishchenko.html, Stand: 01.04.2005) be­
zogen werden.
3.3 Geländemodell GTopo30
Das in Abb. 13 dargestellte digitale Geländemodell (DEM) GTOPO 30 wird 
von Seiten des U.S. Geological Survey über das EROS Data Center zur Ver­
fügung  gestellt  (http://lpdaac.usgs.gov/gtopo30/gtopo30.asp,  Stand: 
01.04.2005). Die Auflösung beträgt ca. 1 km (30 Bogensekunden), und der 
mittlere quadratische Fehler der Höhenwerte liegt in Mitteleuropa bei 100 m 
(U.S. GEOLOGICAL SURVEY 1993). Für die Verwendung im vorgestellten Extra­
polationsverfahren für  die Bodenoberflächentemperatur ist  diese  Genauig­
keit ausreichend.
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4 Entwicklung  eines  Methodenverbundes  zur 
Ableitung  der  Niederschlagsfläche  über 
Mitteleuropa
Zur Umsetzung des  vorgestellten  Konzeptmodells,  das  die  Erfassung der 
Niederschlagsfläche auf Basis der optischen Wolkendicke sowie des effek­
tiven Wolkentropfenradius  vorsieht,  sind  zwei  fernerkundliche  Techniken 
notwendig:
1. ein Verfahren zur Ableitung der Wolkenparameter und
2. ein Verfahren zur Erfassung der Niederschlagsfläche auf Basis der 
zuvor ermittelten Wolkeneigenschaften.
Für die Ableitung der Wolkenparameter wurde auf das ursprünglich für SCI­
AMACHY entwickelte SACURA (KOKHANOVSKY et al. 2003) zurückgegrif­
fen.  Jedoch  waren  zur  Bereitstellung  ausreichend  genauer  Datensätze  für 
RADS folgende grundlegende Erweiterungen notwendig:
1. Zusätzliche Berücksichtigung der Bodenalbedo bei der Berechnung 
der Wolkenparameter im Hinblick auf den Einsatz des Verfahrens 
über Landflächen.
2. Verwendung von exakten  Strahlungstransfermodellen  zur  Berech­
nung der Reflexionsfunktion halb-unendlicher Wolken anstelle der 
bisher verwendeten,  genäherten Gleichungen,  die für  mittlere  und 
große Satellitenzenitwinkel zu ungenau sind, so dass das Verfahren 
auf geostationäre Sensoren übertragen werden kann.
Entsprechend der Untergliederung in die beiden Module zur Erfassung der 
Wolkenparameter und der Niederschlagsfläche ist Kap. 4 zweigeteilt.
Zum besseren Verständnis werden in Abschnitt 4.1.1 die wichtigsten Para­
meter erläutert, die für die optischen Eigenschaften von Wolken und damit 
für die prinzipielle Möglichkeit einer satellitenbasierten Ableitung der op­
tischen Dicke und des effektiven Radius verantwortlich sind. Anschließend 
ist in Kap. 4.1.2 ein kurzer Überblick über bisher bestehende Retrievals zu 
finden, bevor die in MOPS implementierten Verfahren vorgestellt werden. 
Neben SACURA (Kap.  4.1.4)  handelt  es  sich  dabei  um das  ATSK3-Re­
trieval  der  japanischen  Weltraumbehörde  JAXA  (NAKAJIMA UND NAKAJIMA 
1995; KAWAMOTO et al. 2001, vgl. Kap. 4.1.3). Das theoretisch genauere, je­
doch deutlich rechenzeitintensivere ATSK3 wurde im Rahmen einer Evalu­
ierungsstudie benötigt, um die Eignung von SACURA bewerten zu können. 
Die Ergebnisse dieser Studie, in deren Rahmen auch das NASA-MOD06-
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Produkt (PLATNICK et al. 2003) verwendet wurde, sind in Kap. 4.1.5 darge­
stellt. Abschließend wird in Kap. 4.2 die Entwicklung von RADS beschrie­
ben.
4.1 Ableitung  optischer  und  mikrophysikalischer 
Parameter aus Satellitendaten
4.1.1 Optische Eigenschaften von Wolken
Wolken streuen und absorbieren einfallende Strahlung als Funktion der Ein­
strahlungs-  und  Beobachtungsgeometrie,  der  optischen  Dicke  der  Wolke, 
ihres  Tropfenspektrums,  der  chemischen  Zusammensetzung und Tropfen­
phase sowie der Wolkenhöhe und ermöglichen so die Ableitung optischer 
und mikrophysikalischer Wolkenparameter (LIOU 1992; KOKHANOVSKY 2004). 
Die folgende Übersicht bezieht sich – sofern nicht explizit erwähnt – auf die 
optischen Eigenschaften von Wasserwolken im VIS/NIR-Spektrum, da diese 
letztendlich  für  die  Ableitung  der  Niederschlagsfläche  entscheidend  sind. 
Ausführungen zu Eiswolken finden sich z.B. bei LIOU (1992), WYSER (1998), 
MELANI et al. (2000), RYAN (2000) und PAROL et al. (1991); Strahlungseigen­
schaften von Wolken im IR-Bereich werden bei  HUNT (1973),  DOWNING & 
WILLIAMS (1975),  STRABALA et al. (1994) sowie ebenfalls  LIOU (1992) vorge­
stellt.
Die in den letzten Jahren entwickelten Retrievals zur Ableitung von Wol­
kenparametern aus Tagaufnahmen verwenden im Allgemeinen einen Kanal 
im nicht-absorbierenden, zumeist sichtbaren und einen Kanal im absorbie­
renden, nahen infraroten Spektralbereich (z.B.  NAKAJIMA & NAKAJIMA 1995, 
PLATNICK et al. 2003). Die exakten Wellenlängen sind vom jeweils verwende­
ten Sensor abhängig, können im Folgenden jedoch durch eine Wellenlänge 
von 0,65 µm für das nicht-absorbierende und eine Wellenlänge von 1,6 µm, 
2,1 µm bzw. 3,7 µm für das absorbierende Band repräsentiert werden. Da 
die Ableitung der Wolkenparameter in atmosphärischen Fenstern stattfindet, 
wird die Absorption von Strahlung durch atmosphärische Gase vernachlässi­
gt und der Begriff Absorption auf diejenige durch Wassertropfen bzw. Eis­
kristalle begrenzt. Eine Übersicht über die Schwächung der am Sensor ge­
messenen Strahldichte durch atmosphärische Gase ist bei LIOU (1976) zu fin­
den.
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4.1.1.1 Tropfenspektrum und Tropfenkonzentration
Eine Wasserwolke kann hinsichtlich ihrer optischen Eigenschaften, die für 
die Interaktion zwischen Wolke und einfallender solarer Strahlung verant­
wortlich sind, als aus sphärischen Tropfen bestehend betrachtet werden. Die 
zufällige Größenverteilung dieser Tropfen wird als Funktion f des Tropfen­
radius  a angegeben und ergibt integriert  über alle Radien die Normierung 
der Funktion:
0
( ) 1f a da
∞
=∫ . (7)
Typische gemessene Tropfenspektren  in Wasserwolken  können mathema­
tisch als Gamma-Verteilung
0( ) sa asf a a e−= ¥ (8)













beschrieben werden (KING et al. 1997; LIOU 2002; MAYER et al. 2004). Glei­
chung 8 ermöglicht die Charakterisierung der Tropfenverteilung mit dem am 
häufigsten auftretenden Tropfenradius a0 und dem Parameter s, der die Brei­
te der Gammaverteilung nach 
1
0
( ) s xs x e dx
∞
−Γ = ∫ (10)
beschreibt (für typische Werte von s bzw. a0 siehe z.B.  DEIRMENDJIAN 1969; 
LIOU 1992 und KOKHANOVSKY 2004).
Die Untersuchungen von McGRAW et al. (1998) haben gezeigt, dass die op­
tischen Eigenschaften von Aerosolen praktisch unabhängig von der exakten 
Tropfenverteilungsfunktion sind und besser durch niedrige Potenzen dieser 
Funktion beschrieben werden sollten. Zum gleichen Ergebnis kommen auch 
ACKERMAN et al. (1990) für Cirrus-Wolken und HU & STAMNES (1993) für die 
optischen Eigenschaften von Wasserwolken. Im Hinblick auf das in Kap. 4.4 
dargestellte Konzeptmodell müsste folglich eine theoretische Verteilung des 
Tropfenspektrums a priori  angenommen werden,  falls  ein  unmittelbar  auf 
diesem beruhender Kennwert  der  Tropfengröße (z.B. Mittel- oder Modal­
wert der Radien) zur Identifikation der Niederschlagsfläche verwendet wer­
den würde. Dies ist der Grund für die Verwendung des effektiven Tropfen­
radius  aef zur Abgrenzung der regnenden Wolkenregionen, da dieser genau 
die Potenzkombination darstellt, die die optischen Eigenschaften von Wol­
kentropfen am besten beschreibt. Nach  HANSEN & TRAVIS (1974) ist der ef­
fektive Radius als die Ratio aus der dritten und zweiten Tropfenspektrenpo­
tenz definiert:
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Für typische Wertebereiche von a0∈[4; 20 µm] und s∈[2; 8] (KOKHANOVSKY 
2004) ergibt sich unter Verwendung von Gl. 8 ein Wertebereich für aef von 5 
bis 50 µm, wobei der effektive Radius in den meisten Fällen zwischen 4 und 
30 µm liegt (NAKAJIMA & NAKAJIMA 1995;  KAWAMOTO et al. 2001;  HAN et al. 
1994).
Neben dem effektiven Radius ist der Flüssigwasserweg (LWP) ein wichtiger 
Parameter im Rahmen der später dargestellten Wolkenretrievals. Der Bezug 










w vC Cρ= (13)
(ρ ist die Dichte von Wasser). Nach KOKHANOVSKY (2004) umfasst die Trop­
fenkonzentration N typischerweise einen Wertebereich von 20 bis 1.000 cm-
3, Cv einen Bereich von 10-7 bis 10-6 und Cw somit einen Bereich von 0,01 bis 
1 g/m3. Integriert man den Flüssigwassergehalt über die geometrische Dicke 
der Wolke
Top BottomD z z= − (14)








LWP C z dz= ∫ . (15)
Bei vertikal konstantem Cw vereinfacht sich die Berechnung zu einer reinen 
Multiplikation:
.w wC const LWP C D= ⇔ = . (16)
Aus Gl. 16 folgt,  dass eine Berechnung der geometrischen Dicke bei  be­
kanntem Flüssigwassergehalt und -weg möglich ist. Da Cw jedoch nicht aus 
den Fernerkundungsdaten  abgeleitet  werden  kann,  wären  hierfür  erneut  a 
priori Annahmen notwendig, die den Wert von Cw z.B. auf Basis des jewei­
ligen Wolkentyps schätzen. Für die Erfassung der Niederschlagsfläche wird 
deshalb nicht die geometrische, sondern die optische Dicke verwendet, de­
ren Bedeutung im nächsten Abschnitt dargestellt wird. 
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4.1.1.2 Streuungs-  und  Absorptionseigenschaften  von 
Wolkentropfen
Die Streuungs- und Absorptionseigenschaften von Wassertropfen und Eis­
kristallen,  die  für  die  Schwächung der  einfallenden  Strahlung und damit 
auch für unterschiedliche Wolkensignale in den Satellitendaten verantwort­
lich sind, können durch den komplexen Refraktionsindex
( ) ( ) ( )r im m imλ λ λ= − (17)
beschrieben werden (LIOU 1992). Der Refraktionsindex m(λ) ist dabei nicht 
nur von der Wellenlänge λ, sondern auch von der thermodynamischen Phase 
abhängig. Sein realer Term mr stellt ein Maß für die Streuung einfallender 
Strahlung dar, wohingegen sein imaginärer Term mi die Absorptionseigen­
schaften beschreibt.  Abbildung 15 zeigt den Refraktionsindex nach Daten 
von  HALE & QUERRY (1973)  für  Wasser  und  WARREN (1984,  überarbeitet 
1995)  für  Eis,  wie  er  im verwendeten  ATSK3-Ansatz  implementiert  ist. 
Werte  des  Refraktionsindex  für  Wellenlängen  größer  20  µm  sind  bei 
DOWNING &  WILLIAMS (1975),  eine  Auswahl  weiterer  Datensätze  ist  bei 
YAMAMOTO et al. (1970) und  KOU et al. (1993) zu finden. Der Einfluss von 
z.B. mit den Wassertropfen agglomerierten Rußaerosolen wird bei  MARKEL 
(2002) besprochen.
Der reale Term des Refraktionsindex zeigt in Abb. 15 nur leichte Variati­
onen zwischen 0,95 und 1,65 mit zunächst meist geringeren Werten für Eis, 
dessen Verlauf erst für Wellenlängen größer 10 µm deutlich von dem Kur­
venverlauf für Wasser abweicht. Die Werte des komplexen Terms hingegen 
zeigen  signifikante  Variationsbreiten  zwischen  10-9 und  0,75  mit  einem 
deutlich erkennbaren,  quasi  kontinuierlichen  Anstieg der  Absorption vom 
VIS zum NIR und darüber hinaus. Die Werte von Eis sind nicht kontinuier­
lich kleiner als  die von Wasser,  und der Einfluss der thermodynamischen 
Phase zeigt sich deutlich z.B. im Bereich des häufig verwendeten 1,6 µm 
Kanals.  Zusammenfassend  kann  festgehalten  werden,  dass  im  sichtbaren 
Spektralbereich Streuungsprozesse dominieren, während im nahen Infrarot 
Absorptionsprozesse  immer  mehr  an  Bedeutung  gewinnen.  Wie  in  Kap. 
4.1.1.4 noch gezeigt werden wird, liegt genau hierin die Begründung für die 
Verwendung der eingangs erwähnten VIS/NIR Kanalkombination zur Ablei­
tung der optischen Dicke und des effektiven Tropfenradius.
Die durch Streuungs- und Absorptionsprozesse geschwächte, wieder aus der 
Wolke austretende Strahlung I kann als Funktion der einfallenden Strahlung 












k z dzτ = ∫ (19)
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ergibt, ist folglich ein Maß für die Schwächung einfallender Strahlung durch 
die Wolke. Wie bereits erwähnt, kann die geometrische Dicke nicht ohne zu­
sätzliche Annahmen aus den Satellitendaten abgeleitet werden, so dass τ als 
Maß für die vertikale Mächtigkeit einer Wolke im Rahmen des in Kap. 2.4 
dargestellten Konzeptmodells verwendet wird. Möglich wird diese Substitu­
tion durch die Abhängigkeit der optischen von der geometrischen Wolkendi­
cke, die aus der Integration über die gesamte Wolkenhöhe (zBottom bis zTop) in 
Gl. 19 ersichtlich ist. 
Zusätzlich zur Wolkendicke ist τ vom Volumenextinktionskoeffizienten 
0
( )ext extk N f a daσ
∞
= ∫ (20)
und damit auch vom Tropfenspektrum f abhängig. Da die optischen Eigen­
schaften einer Wolke keine Rückschlüsse auf die exakte Verteilung von f er­
lauben (vgl. Kap. 4.1.1.1), ist es zweckmäßig,  kext und damit auch die op­
tische Dicke nicht als Funktion des Tropfenspektrums, sondern des effek­
tiven  Wolkentropfenradius  zu beschreiben.  Ausgangspunkt  hierfür  ist  die 
Extinktionsquerschnittsfläche  σext,  deren Multiplikation mit  dem Einstrah­
lungsfluss den gestreuten und absorbierten Strahlungsfluss angibt und somit 
quasi  die durch einen Tropfen abgeschattete  Fläche darstellt.  Da der Ab­
stand zwischen den Wolkentropfen ausreichend groß gegenüber der betrach­
teten Wellenlänge ist und damit die Streuungsprozesse als unabhängig von­
einander gelten können, wird die Mie-Theorie (MIE 1908) für die exakte Be­
rechnung von  σext verwendet. Näherungsweise kann  σext im nicht-absorbie­
renden Spektralbereich über die Extinktionseffizienz Qext bestimmt werden, 
da bei fehlender bzw. zu vernachlässigender Absorption die Extinktion von 
Abbildung  15: Realer (a) und imaginärer (b) Term des komplexen Refraktionsindex 
für Wasser und Eis.
Quelle: HALE & QUERRY (1973) für Wasser und WARREN (1984, überarbeitet 1995) für 
Eis.
a) b)
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Strahlung allein auf Streuungsprozesse zurückzuführen ist, so dass  Qext mit 
der Streuungseffizienz  Qsca bzw.  σext mit der Streuungsquerschnittsfläche  σ
sca gleichgesetzt werden kann:
2 2
sca ext
sca extQ Qa a
σ σ
pi pi
= = = (21)
Für m(λ)  → 1 und Werte des Größenparameters  χ =2pia/λ größer 40 oszil­
liert der Wert von Qext um den Wert 2 (vgl.  HANSEN & TRAVIS 1974;  CHYLEK 




aa piσ pi= = (22)
folgt. Typische mittlere Werte von σext für verschiedene Wolken bei 0,5 µm 
sind in Tab. 3 dargestellt (für die exakte Berechnung von σext etc. siehe LIOU 
1992, 2002).
Für mittlere Werte des Wolkentropfenradius  〈a〉 folgt aus der Kombination 












der Extinktionskoeffizient  im sichtbaren Spektralbereich  als  Funktion  des 









berechnet  werden kann. Die volumetrische Tropfenkonzentration  Cv ist  in 





V a f a dapi
∞
= ∫ (26)
ist das durchschnittliche Tropfenvolumen.
Für konstante Werte von  Cv kann Gl. 25 als  Funktion von  Cw bzw.  τ als 
Funktion des LWP (Gl. 15) mit
Tabelle  3:  Mittlerer  Extinktionsquerschnitt  (µm2)  verschiedener  Wolkentypen  bei  0,5  µm 
nach Liou (1992).
Cu Cu con Cb Sc Ns St
165,9 µm2 468,3 µm2 481,6 µm2 120,4 µm2 410,1 µm2 473,1 µm2

















angegeben werden.  Die  optische Wolkendicke kann somit  ohne Kenntnis 
des  exakten Tropfenspektrums mit  Hilfe  des  effektiven Radius  berechnet 
werden.  Da  die  optische  Wolkendicke  darüber  hinaus  eine  Funktion  der 
Wellenlänge ist,  müssen die üblicherweise im nicht-absorbierenden, sicht­
baren Spektralbereich abgeleiteten Werte bei Verwendung im nahen Infrarot 
um die mit der Wellenlänge zunehmenden Absorptionsprozesse gemäß
( ) 2/3
3 1,11






= +  
(29)
korrigiert werden (KOKHANOVSKY & ZEGE 1995, 1997, 1997a).
An dieser Stelle müssen noch zwei Parameter  eingeführt  werden, die den 
Anteil  der  durch  Wolkentropfen  verursachten,  wellenlängenabhängigen 
Streuungs-  bzw.  Absorptionsprozesse  an  der  Extinktion  der  einfallenden 
Strahlung beschreiben. Zum einen handelt es sich dabei um die Wahrschein­







berechnet werden kann, zum anderen um das zu β korrespondierende Maß 






ω β= − = . (31)
Der Volumenabsorptionskoeffizient kabs ergibt sich analog zu Gl. 20 aus
0
( )abs absk N f a daσ
∞
= ∫ , (32)
wobei im Gegensatz zur Streuung bzw. Extinktion im nicht-absorbierenden 
Spektralbereich kabs bzw. die Absorptionsquerschnittsfläche σabs vom imagi­
nären Term des Refraktionsindex nach
4 ( ) /abs ik mpi λ λ= (33)
abhängig ist.  Die  exakte  Herleitung  der  beiden  Parameter  nach  der  Mie- 
bzw. anomalous-diffraction-Theorie ist bei LIOU (2002), MITCHELL (2000) und 
VAN DE HULST (1981),  eine  näherungsweise  Bestimmung bei  KOKHANOVSKY 
(2003) zu finden.
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4.1.1.3 Abhängigkeit  der  Streuungsprozesse  von  der 
Beobachtungsgeometrie
Die Streuung einfallender Strahlung durch Wolken und damit das durch die 
Satellitensensoren erfasste Signal ist stark von der Beleuchtungs- und Beo­
bachtungsgeometrie abhängig. Der Streuwinkel
( ) ( ) ( )1 2 20 0 0cos 1 1 cosµ µ µ µ ζ ζ−  Θ = − − −   (34)
kann aus der Position der Sonne mit dem Kosinus  µ0 des Sonnenzenitwin­
kels sowie dem Aziumtwinkel ζ0 und der Position des Sensors mit dem Ko­
sinus µ des Sensorzenitwinkels sowie dem Azimutwinkel ζ relativ zum Beo­
bachtungspunkt  berechnet  werden.  Der Anteil  der  einfallenden Strahlung, 
der in Richtung Θ gestreut wird, ist durch die Streuungsfunktion wiederge­
geben. Die Normalisierung der Streuungsfunktion ergibt die dimensionslose 
Phasenfunktion  p(Θ),  welche  unabhängig  von  der  Tropfenkonzentration, 
aber  abhängig  vom  Tropfenspektrum  und  dem  Refraktionsindex  ist 
(KOKHANOVSKY 2004;  LIOU 1992,  2002).  Sie  kann mittels  der  Mie-Theorie 
bzw. verschiedener Näherungsfunktionen (z.B.  HENYEY & GREENSTEIN 1941) 
berechnet  werden.  Ein  Vergleich  zwischen  exakter  Berechnung nach  der 
Mie-Theorie  und  asymptotischen  Näherungen  der  Phasenfunktion  findet 
sich bei LIOU & HANSEN (1971). Im Falle sphärischer Wolkentropfen ist p(Θ) 
symmetrisch zum Azimutwinkel, und die Integration über Θ ergibt
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Abb. 16 zeigt die nach der exakten Mie-Theorie berechneten Phasenfunkti­
onen für verschiedene Werte von aef bei einer konstanten Wellenlänge von 
0,65 µm bzw. für verschiedenen Wellenlängen bei konstanten Werten von 
aef. Die Asymmetrie zwischen vorwärts (Θ ≤ 90°) und rückwärts (Θ ≥ 90°) 
gerichteter Strahlung ist über alle Tropfengrößen und Wellenlängen deutlich 
erkennbar. Die dominierende Vorwärtsstreuung für gegenüber der Wellen­
länge  kleine  Tropfengrößen  beruht  auf  externer  Diffraktion  bzw.  zwei­
facher,  interner  Refraktion  (Transmission)  der  Strahlung  auf  dem  Weg 
durch die Wassertropfen. Beide Prozesse zusammen sind für etwa 95% der 
gestreuten  Strahlung verantwortlich.  Für  Θ von ca.  140° bzw. 130° zeigt 
sich im sichtbaren Spektralbereich (λ = 0,65 µm) die erhöhte Rückstreuung 
aufgrund  einfacher  bzw.  zweifacher  interner  Reflexion  der  einfallenden 
Strahlung,  die  den primären und sekundären Regenbogen verursacht.  Die 
Verstärkung der Rückstreuung im Bereich des primären Regenbogens mit 
wachsendem aef ist auf zunehmende Werte von mi und den damit ebenfalls 
zunehmenden magnetischen Dipolterm der Mie-Theorie zurückzuführen, der 
primär  für  die rückwärtsgerichtete  Streuung verantwortlich ist  (HANSEN & 
TRAVIS 1974).  Die so genannte Glorie,  verursacht  durch interne Reflexion 
und Oberflächenwellen auf dem Tropfen, zeigt sich in den erhöhten Werten 
von p(Θ) im VIS (λ = 0,65 µm) bzw. NIR (λ = 2,13 µm) für Θ nahe 180°. 
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Mit zunehmender Wellenlänge nimmt sowohl die Dominanz der Vorwärts­
streuung als auch die Ausprägung der Regenbogen- bzw. Glorien-Merkmale 
proportional zum ansteigenden imaginären Refraktionsindex und damit zu­
nehmender Absorption ab.
Für die Ableitung der Wolkenparameter in SACURA (vgl. Kap. 4.1.4) ist 
die Kenntnis des detaillierten Verlaufs der Phasenfunktion nicht notwendig, 
und die winkelabhängigen Streuungs- und Absorptionseigenschaften können 
ausreichend  genau  durch  den  Asymmetrieparameter  beschrieben  werden, 
der sich aus
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ergibt. Er stellt den mittleren Cosinus des Streuwinkels dar und ist für den 
Fall isotoper Streuung genau 0. Negative Werte von  g stehen für Phasen­
funktionen mit überwiegender Rückstreuung, positive Werte für solche mit 
dominierender Vorwärtsstreuung, so dass für  die in Abb. 16 dargestellten 
Phasenfunktionen die positiven Werte von g die relative Stärke der deutlich 
vorwärtsgerichteten Höchstwerte von p(Θ) angeben. Ausführliche Diskussi­
onen von g sind bei HANSEN & TRAVIS (1974), KOKHANOVSKY (2003, 2004) und 
LIOU (1992), weitere Erläuterungen zur Phasenfunktion, u.a. in Abhängigkeit 
des Wolkentyps,  bei  HANSEN (1971)  zu finden.  Die Phasenfunktionen von 
Eiskristallen sind bei LIOU (2002) dargestellt.
Abbildung  16: Abhängigkeit der Phasenfunktion von der Tropfengröße bei 0,65 µm 
(a) bzw. von der Wellenlänge für effektive Tropfenradien von 6 µm (b).
Die Daten beruhen auf Berechnungen nach der exakten Mie-Theorie gemäß des I3RC 
Projektstandards (NASA 2004) und werden für die durchgeführten Strahlungstransfer­
simulationen verwendet.
a) b)
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4.1.1.4 Reflexionsfunktion von Wolken
Die bisher vorgestellten Parameter bestimmen in ihrer Gesamtheit die Refle­
xionsfunktion von Wolken und damit den Anteil des Wolkensignals an der 
am Satellitensensor empfangenen Strahlung. Die Reflexionsfunktion  R er­
gibt sich aus der Ratio der von der Wolke reflektierten Strahlungsintensität I 
und dem bezüglich des Sonnenzenits korrigierten, einfallenden Strahlungs­
flussdichte F0 (vgl. LIOU 2002):
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Da die Streuungs- und Absorptionseigenschaften von der Beleuchtungs- und 
Beobachtungsgeometrie  abhängig  sind,  ist  die  am Satelliten  empfangene 
Strahlungsintensität ebenfalls eine Funktion des Sonnenzenits ϑ0, des Satel­
litenzenits  ϑ sowie des relativen Azimuts φ. Die unterschiedlichen Berech­
nungsmethoden für die Reflexionsfunktion finden sich bei  LIOU (1992) und 
die  Berechnung  nach  der  asymptotischen  Theorie  bei  KING (1987,  1983) 
bzw. in  Kap.  4.1.4.  Kontinuierliche  Verläufe  der  Phasenfunktion  mit  der 
Wellenlänge sind bei KOKHANOVSKY & ZEGE (1998), die Abhängigkeiten vom 
Wolkentyp bei LIOU (1976) sowie LIOU & WITTMAN (1979) dargestellt.
In Abb. 17 ist die auf durchgeführten Strahlungstransferrechnungen mittels 
SCIATRAN beruhende Reflexionsfunktion einer Wasserwolkenschicht bei 
0,65 µm in Abhängigkeit  des Sonnenzenits  für  verschiedene optische Di­
cken bzw. effektive Tropfenradien und Nadir-Beobachtung (ϑ = 0°) darge­
stellt. Der Bereich der Glorie- (ϑ0 ≈ 0°) bzw. Regenbogenregion (ϑ0 ≈ 40°) 
ist deutlich zu erkennen (vgl. Abb. 16), und der zum Sensor reflektierte An­
teil des einfallenden Strahlungsflusses nimmt mit abnehmender Sonnenhöhe 
ebenfalls  ab. Zudem zeigt  sich eine deutliche proportionale  Abhängigkeit 
der  Reflexion von der optischen Dicke,  wohingegen der effektive Radius 
nur einen geringen, invers proportionalen Einfluss ausübt. Letzterer nimmt 
darüber hinaus für zunehmende τ und die damit an Bedeutung gewinnenden 
multiplen Streuungsprozesse in der Wolke (KOKHANOVSKY & ROZANOV 2003) 
ab.
Wie bereits  erwähnt,  gewinnen im nahen Infrarot  Absorptionsprozesse  an 
Bedeutung (ω < 1, β > 0), was aus dem Anstieg des imaginären Anteils des 
Refraktionsindex in Abb. 15 ersichtlich ist, der zwischen 0,65 µm und 1,6 
µm von 1,6 10-8 auf 1,44 10-4 zunimmt. Die sich hieraus bei 1,6 µm erge­
bende Reflexionsfunktion ist in Abb. 18a für diverse optische Dicken und 
einen fixierten  aef von 6 µm dargestellt. Die Reflexion verhält sich erneut 
proportional zu τ, weist jedoch, vor allem bei großen optischen Dicken, ge­
ringere Werte als bei 0,65 µm auf.  Dies ist  auf das Gegenspiel  zwischen 
Phasenfunktion  bzw.  Asymmetrieparameter  und  erhöhter  Absorption  zu­
rückzuführen. Die Phasenfunktion ist  im Rückstreubereich im NIR größer 
als im VIS (vgl. Abb. 16), so dass sich eine Zunahme der zum Sensor zu­
rückgestreuten  Strahlungsintensität  ergibt,  die  im optisch  dünnen Bereich 
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die  Absorptionsverluste  ausgleichen  kann.  In  optisch  dicken  Bereichen 
reicht dieser Kompensationsmechanismus jedoch nicht aus, so dass hier die 
Reflexion abnimmt.
Im Unterschied zum nicht-absorbierenden Spektralbereich hat der effektive 
Radius einen starken Einfluss auf die Reflexionsfunktion bei 1,6 µm. Dies 
ergibt sich aus Abb. 18b, in der die Reflexion einer Wolke mit einer op­
tischen Dicke von 5 bzw. 100 für jeweils drei verschiedene effektive Trop­
fenradien dargestellt  ist. Trotz deutlich verschiedener Werte der optischen 
Dicke ist der reflektierte Strahlungsanteil bei Wolken mit τ = 5 und aef = 4 
µm vergleichbar mit den Werten bei  τ = 100 und  aef = 16 µm. Ursächlich 
hierfür sind die proportional mit dem effektiven Radius zunehmenden Ab­
sorptionsprozesse, die die mit der optischen Dicke prinzipiell zunehmende 
Rückstreuung kompensieren.
Die dargestellten Eigenschaften von  R im nicht-absorbierenden (VIS) und 
absorbierenden (NIR) Spektrum bilden die Grundlage zur satellitenbasierten 
Ableitung der optischen Wolkendicke und des effektiven Wolkentropfenra­
dius. Zusammenfassend sind in Abb. 19 die auf Strahlungstransfermodellie­
rungen mit STREAMER beruhenden Sensorsignale in einem nicht-absorbie­
renden  und  einem  absorbierenden  MODIS-Kanal  jeweils  in  einem  Dia­
gramm gegenübergestellt.
Abb. 19a zeigt das Signal des in SACURA verwendeten 0,65 bzw. 1,6 µm 
MODIS-Kanals in Abhängigkeit von τ und aef für einen Sonnenzenitwinkel 
von 0° und Nadir-Beobachtung. Die durchgezogenen Linien repräsentieren 
gleiche effektive Radien, die gestrichelten Linien gleiche optische Dicken. 
Abbildung  17:  Reflexionsfunktion  einer  homogenen  Wol­
kenschicht bei 0.65 µm.
Dargestellt  sind  Nadir-Beobachtungen  für  verschiedene 
Werte  der  optischen  Dicke und  des  effektiven  Radius  als 
Funktion des Sonnenzenitwinkels. Die Berechnung erfolgte 
mittels  SCIATRAN für  einen  relativen  Azimutwinkel  von 
0°, eine Wolkenhöhe von 5 km und eine Albedo der Lam­
bertunterlage von 0,1.






4.1 Ableitung optischer und mikrophysikalischer Parameter aus Satellitendaten 53
Wie bereits festgestellt, ist die durch Streuungsprozesse in der Wolke be­
stimmte Reflexion bei 0,65 µm vor allem von der optischen Dicke domi­
niert. Die auch durch Absorptionsprozesse bedingte Reflexion bei 1,6 µm ist 
hingegen in überwiegendem Maße vom effektiven Wolkentropfenradius ab­
hängig. Bei gleichzeitiger Messung der Strahlungsintensität in diesen beiden 
Kanälen ist somit die Ableitung der Wolkenparameter möglich.
Abb. 19c und 19e zeigen die sich ergebenden Reflexionsfunktionen für wei­
tere mögliche Kanalkombinationen (0,65 µm vs. 2,1 bzw. 3,7 µm). Mit zu­
nehmender Wellenlänge des NIR Kanals und damit zunehmender Absorpti­
onswahrscheinlichkeit  β nehmen die maximalen Reflexionswerte im absor­
bierenden Kanal kontinuierlich ab. Zudem wird das asymptotische Limit, ab 
Abbildung  18:  Reflexionsfunktion  einer  homogenen  Wol­
kenschicht bei 1.6 µm.
Dargestellt sind Nadir-Beobachtungen für verschiedene op­
tische Dicken und fixierten effektiven Tropfenradius von 6 
µm (a) bzw. optische Dicken von 5 und 100 und verschie­
dene effektive Radien (b) als Funktion des Sonnenzenitwin­
kels. Die Berechnung erfolgte mittels SCIATRAN für einen 
relativen Azimutwinkel von 0°, eine Wolkenhöhe von 5 km 
und eine Albedo der Lambertunterlage von 0,1.
a)
b)
τ  = 100
τ  =5
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dem die  Reflexion im NIR nur noch von  aef abhängig ist,  früher  erreicht 
(vgl. auch  KING et al. 1997). Der Einfluss der Beobachtungsgeometrie auf 
die Reflexion zeigt sich im Vergleich mit der rechten Spalte, in der die Re­
Abbildung 19: Reflexionsfunktion einer homogenen Wolkenschicht im VIS und NIR 
als Funktion der optischen Dicke und des effektiven Radius.
Für (a), (c), (e) gilt ein Sonnen- und Satellitenzenitwinkel von 0°, für (b), (d), (f) ein 
Sonnenzenit von 45° und ein Satellitenzenit von 55°. Der relative Azimut beträgt für 
alle Berechnungen 0°. Durchgezogene Linien stehen für gleiche effektive Radien, ge­
strichelte Linien für gleiche optische Dicken (siehe a). Die Berechnung erfolgte mit­
tels STREAMER für einen relativen Azimutwinkel von 0°, eine Wolkenhöhe von 5 
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flexionsfunktion  für  einen  Sonnenzenit  von 45° und einen  Satellitenzenit 
von 55°, beispielhaft  für  die Aufnahmegeometrie  von Meteosat-8-SEVIRI 
über Mitteleuropa, dargestellt ist. Während der prinzipielle Zusammenhang 
weiterhin erhalten bleibt, fallen die Reflexionswerte mit abnehmender Son­
nenhöhe insgesamt niedriger aus.
Mit  zunehmender Wellenlänge des NIR-Kanals  verändert  sich  zudem die 
Eindringtiefe der Strahlung in die Wolke und damit der die jeweilige Refle­
xionsfunktion bestimmende Höhenbereich invers proportional zur Absorpti­
onswahrscheinlichkeit  (PLATNICK 2000).  Abbildung  20  zeigt  folglich  den 
Wolkenbereich, der jeweils für die abgeleiteten effektiven Radien repräsen­
tativ ist. Bei Verwendung des 3,7 µm Kanals ergibt sich ein für die oberste 
Schicht  der Wolke charakteristischer Wert  der Tropfengröße,  wohingegen 
die Strahlung im Bereich von 1,6 µm bzw. 2,1 µm um Faktor 2 bis 4 tiefer in 
die Wolke eindringen kann und dementsprechend auch die abgeleiteten Ra­
dien für geometrisch dickere Wolkenschichten gültig sind.
Abschließend ist noch anzumerken, dass nicht nur im absorbierenden, son­
dern auch im nicht-absorbierenden Spektrum (bisher als VIS zusammenge­
fasst)  je  nach  verwendetem Algorithmus  unterschiedliche  Kanäle  im Be­
reich von 0,65 µm, 0,86 µm sowie 1,2 µm verwendet werden. Das in Abb. 
19 dargestellte Prinzip wird davon nicht beeinflusst. Bei gezielter Verwen­
dung der drei genannten Kanäle können jedoch die Einflüsse der Bodenalbe­
do auf das am Sensor gemessene Signal minimiert und damit die Unsicher­
heiten  bei  der  Ableitung  der  Wolkenparameter  verringert  werden  (vgl. 
PLATNICK et al. 2003).
Abbildung  20:  Prozentuale  Eindringtiefe  von  Strahlung  in 
eine Wolke in Abhängigkeit der Wellenlänge.
Die Berechnungen beruhen auf einer optischen Dicke von 8, 
einem innerhalb  der  Wolke  von  unten  nach  oben  zuneh­
menden effektiven Radius zwischen 5 und 12 µm und einem 
Sonnenzenit von 50°
Quelle: nach Daten von PLATNICK (2000).
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4.1.2 Ableitung von Wolkenparametern aus Satellitendaten
Der auf den optischen Eigenschaften von Wolken beruhende und in Abb. 19 
dargestellte Zusammenhang zwischen Reflexionsfunktion und optischer Di­
cke bzw. effektivem Radius  bildet  die  Basis  der entwickelten Fernerkun­
dungsretrievals zur Ableitung optischer und mikrophysikalischer Wolkenpa­
rameter  aus Tagaufnahmen. In der Regel  beruhen die Verfahren auf dem 
Vergleich zwischen gemessenen und berechneten Strahldichten in einem ab­
sorbierenden NIR- (effektiver Radius) und einem nicht-absorbierenden VIS-
Kanal (optische Dicke). Die für ein Set von variierenden Eingangsparame­
tern in Strahlungstransfermodellen berechneten Strahldichten liegen in Form 
von Tabellen (look-up table, LUT) vor, so dass die Wolkenparameter durch 
geeignete  Minimierungsverfahren  zwischen  gemessenen  und  tabellierten 
Werten ermittelt werden können. 
NAKAJIMA & KING (1990) verwendeten flugzeuggestützte Aufnahmen im Be­
reich von 0,76 und 2,16 bzw. 1,65 µm (NAKAJIMA et  al.  1991),  HAN et  al. 
(1994) sowie NAKAJIMA & NAKAJIMA (1995) und KAWAMOTO et al. (2001) Ka­
näle des NOAA-AVHRR im Bereich von 0,64, 3,75 und 10,5 µm. BAUM et 
al. (2000, 2000a) studierten die Möglichkeiten mehrerer Kanäle des MAS 
Sensors zwischen 0,65 und 12 µm, und KING et al. (1992, 1997, 2003) sowie 
PLATNICK et al. (2003) entwickelten ein Verfahren für MODIS, bei dem in 
Abhängigkeit der Landnutzung spektrale Informationen im Bereich von 0,65 
bzw. 0,86 bzw. 1,24 und 2,13 µm verwendet werden. Alternativ zum 2,13 
µm Kanal wird der effektive Radius in ihrem Verfahren auch auf Basis des 
1,65 µm sowie des 3,7 µm Kanals abgeleitet.  OU et al.  (2002) implemen­
tierten ein vergleichbares Verfahren für den geplanten MODIS-Nachfolger 
VIIRS,  JOLIVET & FEIJT (2003) benutzten mehrere LUT-Sets, um die Strah­
lungseigenschaften unterschiedlicher Wolkenpartikelmodelle zu berücksich­
tigen, und EVANS & HAIGH (1995) entwickelten ein Verfahren, das die mög­
liche Mehrdeutigkeit der Reflexionsfunktionen für sehr kleine effektive Ra­
dien  durch  fast  zeitgleiche Messungen unter  zwei  unterschiedlichen  Beo­
bachtungswinkeln (Nadir  und 55°) eliminiert,  wozu jedoch spezielle  Sen­
soren, wie z.B. ATSR-2, erforderlich sind.
Da die Ableitung der Wolkenparameter auf der reflektierten solaren Strah­
lung beruht,  das Sensorsignal  im Bereich von 3,7 µm jedoch auch durch 
emittierte, terrestrische Strahlung bestimmt wird, ist eine Trennung von so­
larem und  thermalem Anteil  notwendig.  In  den  genannten  Ansätzen  ge­
schieht dies mit Hilfe der Strahldichte im Bereich von 10 bis 12 µm (vgl. Gl. 
5)  bzw.  mit  zusätzlichen  Atmosphärenprofildaten.  Im Unterschied  hierzu 
verwendet  KLEESPIES (1995) die Differenz der 3,7 µm Strahldichten in zwei 
zeitlich kurz aufeinander folgenden Aufnahmen geostationärer Sensoren un­
ter der Annahme, dass sich der emissive Anteil der Strahlung während die­
ser Zeit nicht ändert und der solare Anteil folglich durch die Subtraktion der 
beiden Aufnahmen berechnet werden kann. Diese Methode lässt sich jedoch 
nur während der Dämmerung anwenden.
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PAROL et  al.  (1991),  BAUM et  al.  (1994),  MINNIS et  al.  (1998),  PÉREZ et  al. 
(2000, 2002), GONZÁLEZ et al. (2002) und KATAGIRI & NAKAJIMA (2004) entwi­
ckelten erste Verfahren zur Ableitung der Parameter aus Nachtaufnahmen. 
Mit Ausnahme von PÉREZ et al. (2002), welcher insgesamt fünf MODIS-Ka­
näle benutzt, beschränken sich die anderen Retrievals auf die Verwendung 
von maximal drei Bändern im Bereich von 3,7, 11 und 12 µm. Der Anteil 
der solaren Strahlung im Bereich von 3,7 µm während des Tages führt je­
doch dazu, dass  diese Retrievals auf die Nacht  beschränkt  sind.  Dies  gilt 
nicht für den Ansatz von RATHKE & FISCHER (2001), der nur auf langwelligen 
Messdaten zwischen 8 und 13 µm beruht.
Generell befinden sich die genannten Nacht-Retrievals noch in einem sehr 
experimentellen Stadium. Für die Entwicklung der RADS-Technik wurden 
deshalb nur Tagaufnahmen verwendet, wobei das fertige RADS grundsätz­
lich  zu jeder  Tageszeit  eingesetzt  werden  kann,  sofern  ein  operationelles 
Verfahren zur Ableitung der notwendigen Wolkenparameter zur Verfügung 
steht. Eine entsprechende Erweiterung des in Kombination mit RADS ver­
wendeten SACURA soll  deshalb nach Abschluss der vorliegenden Arbeit 
innerhalb  des  RAINCLOUDS-Projekts  (6.  EU  Rahmenprogramm,  vgl. 
LEVIZZANI 2002) entwickelt werden.
Der Vorteil der oben genannten LUT-Ansätze liegt in ihrer theoretisch ho­
hen Genauigkeit, da die verwendeten Tabellen auf exakten Strahlungstrans­
fersimulationen  beruhen.  Die  notwendige  Iteration  zwischen  gemessenen 
und tabellierten Werten führt jedoch zu langen Rechenzeiten, die im Hin­
blick  auf  die  15-minütige  Repetition  von Meteosat-8-SEVIRI als  kritisch 
einzustufen sind. Deshalb wird zur Bereitstellung der Wolkenparameter für 
die neue RADS-Technik der von KOKHANOVSKY et al. (2003) entwickelte und 
im Rahmen dieser Arbeit erweiterte Semi-Analytical CloUd Retrieval Algo­
rithm (SACURA) verwendet. SACURA beruht auf den asymptotischen Lö­
sungen der  Strahlungstransfertheorie  für  nur  leicht  absorbierende,  optisch 
dicke Medien,  die  gegenüber  den exakten Strahlungstransfermodellen  der 
LUT-Verfahren  zwar  gemäß  der  verwendeten  Theorie  geringfügig  unge­
nauer, dafür aber sehr viel rechenzeiteffizienter sind. Um die Eignung von 
SACURA für die Verwendung mit RADS bewerten zu können, wurde der 
von  NAKAJIMA & NAKAJIMA (1995) bzw.  KAWAMOTO et al.  (2001) publizierte 
ATSK3-LUT-Ansatz ebenfalls in MOPS implementiert und die jeweiligen 
Ergebnisse im Rahmen einer Studie verglichen (Kap. 4.1.5). Im Folgenden 
werden zunächst der ATSK3-Ansatz sowie die notwendigen Anpassungen 
des Verfahrens beschrieben, bevor in Kap. 4.1.4 SACURA detailliert erläu­
tert wird.
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4.1.3 Das LUT-basierte Wolkenparameterretrieval ATSK3
Grundlage des LUT-Verfahrens ist der von T. Y. Nakajima zur Verfügung 
gestellte, für NOAA-AVHRR entwickelte ATSK3-Algorithmus (NAKAJIMA & 
NAKAJIMA 1995), der um die Erweiterungen von KAWAMOTO et al. (2001) er­
gänzt wurde (vgl. auch NAKAJIMA et al. 2004). Zur Verwendung mit MODIS-
Daten war zudem die Neuberechnung sämtlicher look-up-Datensätze sowie 
die Implementierung des ATSK3-Algorithmus in die Programmarchitektur 
von MOPS notwendig.
Die Ableitung der Wolkenparameter  im ATSK3-Verfahren beruht  auf der 
Kombination des 0,65 und 3,7 µm Kanals. Zudem wird ein Kanal bei 11 µm 
zur Korrektur der atmosphärischen Transmission und der Abschätzung der 
Wolkenhöhe genutzt.
Die am Sensor  empfangene Strahldichte  Lobs setzt  sich im nicht-absorbie­
renden Bereich (0,65 µm) aus der Strahldichte der Wolke Lc und der am Bo­
den reflektierten und auf dem Weg zum Sensor geschwächten Strahlung (2. 
Term in Gl. 38) zusammen und kann wie folgt berechnet werden (NAKAJIMA 
& NAKAJIMA 1995; LIOU 2002):
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Ag ist die Bodenalbedo, cr die sphärische Albedo der Wolke und Ξ die unidi­
rektionale Transmission der Atmosphäre (die übrigen Variablen wurden be­
reits vorgestellt; eine Übersicht findet sich zudem im Symbolverzeichnis).
Im absorbierenden Kanal (3,7 µm) wird das Wolkensignal  unter  Verwen­
dung  eines  dreischichtigen  Atmosphärenmodells  extrahiert.  Die  unterste 
Schicht des Atmosphärenmodells reicht von der Erdoberfläche bis zur Wol­
kenuntergrenze (Index u), die mittlere umfasst die Wolkenschicht (Index c) 
und die oberste reicht von der Wolkenobergrenze bis zum Sensor (Index o). 
Unter Vernachlässigung der Reflexion emittierter  Strahlung setzt  sich das 
Sensorsignal bei 3,7 µm somit wie folgt zusammen:
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Der erste Term stellt das um die Transmission über der Wolke korrigierte, 
solare  Wolkensignal  über  einer  Schwarzkörperoberfläche,  der  zweite  die 
Emission der Wolkenschicht dar. Der dritte Term berücksichtigt die von der 
Erdoberfläche emittierte Thermal-, der vierte die von der Erdoberfläche re­
flektierte Solarstrahlung und die Terme fünf und sechs die atmosphärische 
Emission über- und unterhalb der Wolke.  B ist die Planckfunktion,  Tc die 
Wolkenoberflächen-,  Tg die Bodentemperatur,  rc die planetare Albedo der 
Wolke und E die von der Atmosphäre emittierte Strahlung.
Aus Gl. 39 ist zudem ersichtlich, dass die Transmission Ξ bzw. Emission E 
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mit den Vertikalprofilen des Wasserdampfgehalts Cw(z), des Luftdrucks P(z) 
und der Temperatur T(z) sowie der Temperatur Tg und des Luftdrucks Pg am 
Boden abhängig ist.  Die zur Berechnung von  we notwendigen Profildaten 
werden  aus  zeitnahen  Radiosondenaufstiegen  berechnet.  KAWAMOTO et  al. 
(2001) zeigen, dass die Werte von we nahezu invariant gegenüber dem ex­
akten Verlauf des jeweiligen Wasserdampfprofils sind. Die für das ATSK3-
Verfahren berechneten LUTs sind folglich ganzjährig einsetzbar und nicht 
auf die Situationen beschränkt, in denen das aktuell in der Atmosphäre vor­
kommende Vertikalprofil  des  Wasserdampfs  genau dem Profil  entspricht, 
das bei der Berechnung der tabellierten Werte verwendet wurde.
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Die Trennung des  Wolkensignals  von der am Sensor  gemessenen Strahl­
dichte erfolgt mit Hilfe mehrerer LUTs, in denen
– die von der Wolke reflektierten Strahldichten bei 0,65 und 3,7 µm 
(LUT-1),
– die  Reflexion  bei  3,7  µm sowie  die  sphärische  Albedo  und  die 
Transmission bei 0,65 und 3,7 µm (LUT-2) und
– die Transmission bei 11 µm (LUT-3)
in Abhängigkeit der Wolkenparameter und der Beobachtungsgeometrien ta­
belliert sind. Zunächst wird Tc anhand initialer Anfangswerte von τ, aef und 
zTop und unter Berücksichtigung aktueller Atmosphärenprofile mit Hilfe von 
LUT-3 geschätzt und D nach Gl. 41 berechnet. Anschließend wird auf Basis 
von Tc und D sowie des in Abhängigkeit des Wolkentyps (z.B. Stratus) ge­
schätzten  Flüssigwassergehalts  der  Wassergehalt  der  beobachteten  Wolke 
unter Sättigungskonditionen bestimmt und daraufhin Tc und zTop unter erneu­
ter  Verwendung der  Atmosphärenprofildaten  korrigiert.  Gleichzeitig  wird 
weo bzw. weu mit diesen Daten geschätzt. Die so gewonnenen Werte dienen 
zusammen mit LUT-2 zur Extraktion von Lc aus Lobs nach Gl. 38 und 39. Di­
ese Abfolge wird so lange mit veränderten Initialdaten von  τ,  aef und  zTop 
wiederholt, bis die Differenzen zwischen den aus  Lobs gewonnenen Werten 
von Lc im 0,65 und 3,7 µm Kanal und den korrespondierenden, tabellierten 
Werten aus LUT-1 kleiner als 0,1% sind.
Für  die  Nutzung des  ATSK3-Verfahrens  mit  MODIS-Daten  mussten  die 
notwendigen LUTs unter Berücksichtigung der spektralen Eigenschaften der 
MODIS-Kanäle 1 (0,65 µm), 20 (3,7 µm) und 31 (11 µm) neu berechnet 
werden. Die verwendeten Kombinationen aus optischer Dicke, effektivem 
Wolkentropfenradius, Satelliten- und Sensorzenit sowie relativem Azimut­
winkel sind in Tab. 4 dargestellt. Zudem wurden diverse Werte des äquiva­
lenten  Wasserdampfgehalts  berücksichtigt.  Als  Strahlungstransfermodell 
kam RSTAR5b (NAKAJIMA & TANAKA 1986, 1988, vgl. Kap: 3.3) zum Einsatz.
Neben den aus Radiosondendaten extrahierten Vertikalprofilen der notwen­
digen  meteorologischen  Parameter  müssen  auch  die  übrigen  verwendeten 
Zusatzdaten in Gl. 38 bzw. 39 bereitgestellt werden. Die Bodenalbedo Ag im 
0,65 und 3,7 µm Kanal basiert auf jeweils über 30 Tage gemittelten Albedo­
Tabelle 4: Übersicht über die für die Berechnung der ATSK3-look-up-Tabellen verwendeten 
Parameterkombinationen.
τ 1, 2, 4, 6, 9, 14, 20, 30, 50, 70
 aef (µm) 2, 4, 6, 9, 12, 15, 20, 25, 30, 35, 40
Tc (K) 250, 260, 270, 280, 290, 300
ζ0 (Grad) 0, 5, 10, 20, 30, 35, 40, 45, 50, 55, 60, 65, 70
ζ (Grad) 0, 5, 10, 20, 30, 35, 40, 45, 50, 55, 60, 65, 70
φ (Grad) 0, 10, 20, 30, 40, 50, 60, 70, 80, 90, 100, 110, ..., 180
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karten, die aus den in diesem Zeitraum zur Verfügung stehenden, wolken­
freien Pixeln erstellt  werden.  Die Strahlungstemperatur der Erdoberfläche 
für wolkenbedeckte Pixel (Tg) wird mittels einer multiplen linearen Regres­
sion unter Berücksichtigung der geographischen Länge und Breite, der Höhe 
über dem Meer (digitales Geländemodell) und der Werte von Tg in wolken­
freien Regionen der aktuellen Aufnahme berechnet (vgl. Kap. 3.1.2).
Wie bereits angesprochen, ist für die Berechnung des Wassergehalts einer 
Wolke unter  Sättigungskonditionen die Kenntnis des Flüssigwassergehalts 












(vgl. Gl. 28 und 16) verwendet wird.  Cw ist wiederum vom Wolkentyp ab­
hängig, weshalb im Zuge der Anpassung des ATSK3-Verfahrens eine Routi­
ne implementiert wurde, die die pixelbasierte Auswahl des Wolkentyps auf 
Basis der ISCCP-Schwellwerte von ROSSOW et al. (1996) ermöglicht. In Ab­
hängigkeit  der  gemessenen Reflexion  im 0,65 und 3,7 µm Kanal  können 
hierdurch  Cumulus  (Cu)  bzw.  Stratocumulus  (Sc),  Altostratus  (As)  bzw. 
-cumulus (Ac), Cirrus (Ci), Cirrustratus (Cs) bzw. -cumulus (Cc), Nimbo­
stratus  (Ns),  Cumulonimbus  (Cb)  und Stratus  (St)  unterschieden  werden. 
Eine Übersicht  über die zu diesen Wolken korrespondierenden,  typischen 
Werte von Cw findet sich in Tab. 5.
KAWAMOTO et  al.  (2001)  validierten  das  Retrieval  zunächst  gegen  theore­
tische Strahldichten, die mit RSTAR5b berechnet wurden. Sowohl bei vor­
gegebenem aef von 5, 10 und 15 µm als auch bei vorgegebenen optischen Di­
cken von 6, 10 und 16 sind die Abweichungen für beide Parameter kleiner 
als 6%, d.h. in absoluten Werten kleiner 1 µm bzw. 1. Zusätzliche Fehler der 
gleichen Größenordnung können aufgrund der für die LUT-Erstellung ange­
nommenen Lambert-Unterlage bei geringem τ auftreten. Darüber hinaus ver­
glichen  KAWAMOTO et al. (2001) die AVHRR-basierten Retrievalergebnisse 
mit zeitlich naheliegenden Flugzeugmessungen. In der überwiegenden Zahl 
der Fälle waren die Abweichungen kleiner als 15%.
Tabelle 5: Kombination aus Wolkentyp und Flüssigwassergehalt (g/m3) im ATSK3-Retrieval.
Cu, Sc 0,3 Ns 0,3
As, Ac 0,3 Cb 0,4
Ci, Cs 0,0 St 0,4
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4.1.4 Das semi-analytische Wolkenretrieval SACURA
Im Gegensatz  zum ATSK3-Verfahren  beruht  der  verwendete  semi-analy­
tische Ansatz auf den asymptotischen Lösungen der Strahlungstransfertheo­
rie für optisch dicke Wolken nach GERMOGENOVA (1963). KING (1987) zeigte, 
dass die asymptotische Theorie mit einem Fehler kleiner 1% für Wolken mit 
optischen Dicken größer 10 anwendbar ist. Diese Gleichungen wurden für 
die Anwendung auf optische Dicken größer 5 korrigiert, für Kanäle im na­
hen Infrarot durch exponentielle Näherungen weiter vereinfacht und schließ­
lich  im  Semi-Analytical  CloUd  Retrieval  Algorithm  (SACURA, 
KOKHANOVSKY et  al.  2003, 2004) für den SCIAMACHY Sensor implemen­
tiert. Für die Verwendung mit RADS, musste SACURA für den Einsatz über 
Landflächen um die Berücksichtigung der Bodenalbedo erweitert  werden. 
Hinsichtlich der Übertragbarkeit auf Meteosat-8-SEVIRI wurde darüber hi­
naus eine auf exakten Strahlungstransferrechnungen beruhende Tabelle der 
Reflexion halb-unendlicher Wolken integriert, da die ursprünglichen Nähe­
rungsfunktionen nicht zu vernachlässigende Fehlerspannen bei mittelgroßen 
und großen Satellitenzenitwinkeln aufweisen (NAUSS et al. 2005).
Die asymptotische Lösung der Reflexionsfunktion von Wolken (vgl. Kap. 
4.1.1.4) im sichtbaren Spektralbereich (Index 0) kann für optische Dicken 
größer 10 nach VAN DE HULST (1980) mit
( ) ( )00 0 0 0 0 0 0, , , , , ( ) ( ) ( )R R t K Kµ µ φ τ µ µ φ τ µ µ∞= − (42)
und der diffusen Transmission








angegeben werden.  ( )0 0, ,R µ µ φ∞  stellt die Reflexionsfunktion einer halb-
unendlichen, nicht absorbierenden Wasserwolke und q0 die Extrapolations­
länge für konservative Streuer dar. Die Fluchtfunktion K0 ist für ϑ ≤ 78° mit 
einem Fehler kleiner 2% durch
( )0 3( ) 1 27K µ µ= + (44)
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(SOBOLEV 1972;  KING 1987) kann die Transmission durch Substitution von 
Gl. 44 bis 46 in Gl. 43 mit









als Funktion der Fluchtfunktion und des Asymmetrieparameters (siehe auch 
Gl. 58) berechnet werden. Die vorgestellten Gleichungen erlauben, die Be­
rechnung der Reflexionsfunktion einer endlichen Wolke auf die Berechnung 
der Reflexionsfunktion einer halb-unendlichen Wolke zu reduzieren. Letzte­
re hängt nur schwach von der Phasenfunktion (vgl. Kap. 4.1.3) ab und kann 
durch
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(KOKHANOVSKY 2002, 2004a) mit  a = 3,944,  b = -2,5 und  c = 10,664 nähe­
rungsweise bestimmt werden. Der Streuwinkel Θ ergibt sich aus Gl. 34.
Anstelle der unendlichen Anzahl an Koeffizienten xl bzw. Legendre-Polyno­
men Pl ist es ausreichend, F(Θ) für eine endliche Anzahl an Koeffizienten in 
Abhängigkeit der verwendeten Wellenlänge und des effektiven Wolkentrop­
fenradius zu bestimmen (KOKHANOVSKY 2004a). Im Rahmen der vorliegenden 
Arbeit  wurden  zunächst  472  Wertepaare  (xl,  Pl)  mit  Hilfe  eines  exakten 
Strahlungstransfermodells (MISHCHENKO et al. 1999) berechnet. Abb. 21 zeigt 
die Abweichung zwischen den damit durch Gl. 48 genäherten Werten von 
0R
∞
 und  den  exakten  Strahlungstransferergebnissen  in  Abhängigkeit  des 
Sonnenzenits.  Vertikale  Linien  repräsentieren  die  jeweils  durch  Verände­
rung des  relativen  Azimuts  verursachte  Fehlerspanne.  Für  Satellitenzenit­
winkel größer 15° weicht die Näherungsfunktion um mehr als 5%, für sol­
che größer 45° um mehr als 50% ab.
Im Hinblick auf die Verwendung von Daten geostationärer Sensoren in den 
Mittelbreiten  ist  somit  von  Unsicherheiten  größer  50%  auszugehen,  was 
eine  Übertragung des  Verfahrens  auf  SEVIRI unmöglich  machen würde. 
Deshalb wurde anstelle der Gleichungen 48 und 49 eine Tabelle in SACU­
RA integriert, die direkt die Werte von  0R
∞
 in 1°-Intervallen für alle Beo­
bachtungsgeometrien enthält. Die Berechnung der Reflexionen erfolgte mit­
tels  des exakten Strahlungstransfercodes von  MISHCHENKO et  al.  (1999) für 
eine modifizierte Gamma-Verteilung mit einem effektiven Radius von 6 µm 
(vgl.  NAUSS et al. 2005). Die tabellierten Werte sind die Ausgangsbasis für 
ein dreidimensionales Interpolationsverfahren,  das letztlich die Werte  von 
0R
∞
 unter Berücksichtigung der aktuellen Beobachtungswinkel (ϑ, ϑ0, φ) zur 
Laufzeit berechnet. Es ist an dieser Stelle anzumerken, dass die Implemen­
tierung dieser Tabelle keine Auswirkungen auf die Rechenzeit von SACU­
RA hat, da im Gegensatz zu dem ATSK3-Verfahren keine zeitintensive Ite­
ration erfolgt.
4.1 Ableitung optischer und mikrophysikalischer Parameter aus Satellitendaten 64
Neben  der  Übertragbarkeit  auf  geostationäre  Sensoren,  soll  die  Nieder­
schlagsableitung mittels RADS nicht nur über Wasser-, sondern auch über 
Landflächen möglich sein. Da hier der Anteil der Bodenalbedo Ag am Sen­
sorsignal nicht mehr zu vernachlässigen ist (vgl. Kap. 4.1.5), wurde SACU­
RA um die Berücksichtigung der Strahlungsreflexion an der Erdoberfläche 
analog zu Gl. 38 wie folgt erweitert (vgl. auch KING 1987):
( ) ( )
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. (50)
Somit ergibt sich aus Gl. 42 in Kombination mit Gl. 50 die Basisgleichung 
für SACURA im nicht-absorbierenden Spektrum zu
( ) ( ) ( )( )00 0 0 0 0 0
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Abbildung 21: Abweichung zwischen genäherter (Gl. 48) und exakt (MISHCHENKO et al. 
1999) berechneter Reflexionsfunktion.
Dargestellt ist die Abweichung für Beobachtungszenitwinkel von (a) 15°, (b) 30°, (c) 
45° und (d) 50° als Funktion des Sonnenzenits. Die Abhängigkeit vom relativen Azi­
mut ist für Winkel zwischen 0 und 180° durch die vertikalen Spannweiten dargestellt.
4.1 Ableitung optischer und mikrophysikalischer Parameter aus Satellitendaten 65
Wie bereits mehrfach erwähnt, gewinnen mit zunehmender Wellenlänge Ab­
sorptionsprozesse an Bedeutung (β > 0), die bei der Berechnung der Wol­
kenreflexionsfunktion berücksichtigt werden müssen. Die asymptotische Lö­
sung  der  Wolkenreflexionsfunktion  im  nahen  Infrarot  unterschiedet  sich 
deshalb von Gl. 42 und ist durch
( ) ( )
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gegeben (GERMOGENOVA 1963;  NAKAJIMA & KING 1992).  R
∞
 ist die Reflexi­
onsfunktion einer absorbierenden, halb-unendlichen Wolke und  K sind die 
Fluchtfunktionen in absorbierenden Medien. Sowohl K als auch die Parame­
ter m und l sowie der Diffusionsexponent γ, welche von der Einfachstreual­
bedo und dem Asymmetriefaktor abhängen (KING 1987), können mittels di­
verser  Integralfunktionen  (NAKAJIMA &  KING 1992),  deren  Lösungen  sehr 
zeitaufwendig sind, berechnet werden. Eine analytische Lösung der Parame­
ter von VAN DE HULST (1980) ist auf sehr schwach absorbierende Bereiche (β 
< 10-4) beschränkt und kann daher nicht auf Wasserwolken im nahen Infra­
rot, z.B. bei 1,6 oder 2,2 µm (β < 0,1, KOKHANOVSKY 2004), angewendet wer­
den. Die hierfür notwendigen, höheren Terme der analytischen Expansions­
funktionen sind sehr kompliziert bzw. nicht bekannt (MININ 1988), so dass 
statt  dessen  auf  die  exponentiellen  Näherungen  von  ZEGE et  al.  (1991), 
KOKHANOVSKY & ZEGE (1998) und KOKHANOVSKY et al. (1998) zurückgegriffen 
wird. Durch die Substitution von K durch K0 mit 






( ) ( )0, ,00, , yuR R e µ µ φµ µ φ −∞ ∞= (54)






























3 ' 3 1,07
2
q K dα µ µ µ= = =∫ (58)
die Reflexionsfunktion im leicht absorbierenden NIR zu
( ) ( )0 0 0 0 0, , , , ( ) ( )x yR R te K Kµ µ φ µ µ φ µ µ− −∞= − . (59)
Die globale Transmission der Wolke ist durch 












( ) ( )3 1 1 gγ ω= − − (62)
bestimmt. Unter erneuter Berücksichtigung der Bodenalbedo analog zu Gl. 
51 erhält man schließlich die Basisgleichung für SACURA im leicht absor­
bierenden NIR:
( ) ( ) ( )
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0 0 0 0 0
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− −  (63)
Gegenüber Gl. 51 kommen dabei keine neuen Funktionen bzw. Parameter 
vor.
Die beiden vorgestellten Gleichungen der Reflexionsfunktion im nicht-ab­
sorbierenden (51) und absorbierenden (63) Spektrum dienen zur Ableitung 
der optischen Dicke und des effektiven Radius auf Basis des in Abb. 19 dar­
gestellten Zusammenhangs. Im Unterschied zu dem vorgestellten ATSK3-
Ansatz werden hierfür die gemessenen Werte jedoch nicht iterativ mit vor­
gerechneten, tabellierten Daten verglichen, sondern es werden die Wolken­
parameter mit Hilfe der genannten Gleichungen direkt zur Laufzeit berech­
net. Die dazu notwendigen Umformungen sind nachfolgend dargestellt.




























= −    (65)
von  aef abhängig ist  (Kokhanovsky 2002,  2003)  und  τ0 daher  nicht  ohne 
Kenntnis des effektiven Radius aus den Messungen im nicht-absorbierenden 
Spektralbereich  berechnet  werden  kann.  Andererseits  ist  die  Reflexions­
funktion im NIR ebenfalls von aef und τ (Gl. 61) abhängig. Um letztendlich 
eine Gleichung zu erhalten, die nur noch vom effektiven Radius abhängig 
ist, muss folglich die optische Dicke in Gl. 61 mit Hilfe der Messungen im 
nicht-absorbierenden Kanal  substituiert  werden.  Grundlage hierfür  ist  Gl. 
29, mit deren Hilfe die optische Dicke durch
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(66)
bei  Kenntnis  des  Flüssigwasserwegs  und des  effektiven  Radius  bestimmt 
werden kann. Zusammen mit Gl. 64 kann der Flüssigwasserweg wiederum 
durch
( )
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aus Gl. 51 berechnet werden.
Gleichung 66 ermöglicht folglich zusammen mit dem LWP aus Gl. 67 bzw. 
t0 aus Gl. 68 die notwendige Substitution von τ in Gl. 61. Die zuvor noch 
notwendige Umrechnung von τ0 in τ geschieht auf Basis von Gl. 66 durch
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(70)
(KOKHANOVSKY et al. 2004). 
Zusammengefasst ergibt sich somit, dass die Basisgleichung von SACURA 
im absorbierenden  Spektrum (Gl.  63)  nur  noch  von  aef abhängig  ist  und 
durch die Methode von BRENT (1972) gelöst werden kann. Der hieraus ermit­
telte aef dient anschließend zur Berechnung von τ durch Gl. 64.
Für die Ausdehnung der Anwendbarkeit  der exponentiellen Lösungen auf 
optisch dünnere Wolkenbereiche (τ > 5) wurden t und u durch
t t→ − ∆ (71)
und





4,86 13,08 12,76 xeµµ µ µ
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ersetzt (vgl. KOKHANOVSKY & ROZANOV 2003).
KING (1987) zeigt, dass die asymptotische Beschreibung des Strahlungstrans­
fers für optisch dicke Medien (τ > 10) eine Abweichung von ca. 1% von den 
exakten Berechnungen aufweist. Der Fehler der vorgestellten, auch für op­
tisch dünnere Wolken geeigneten Gleichungen ist für Nadir-Beobachtungen 
als Funktion der optischen Dicke, des effektiven Radius und des Sonnenze­
nits in Abb. 22 dargestellt. Für effektive Radien von 6 µm, optische Dicken 
größer 5 und Zenitwinkel kleiner 75° ist der Fehler im nicht-absorbierenden 
Spektrum immer kleiner 5%. Für optische Dicken größer 10 und Zenitwin­
kel kleiner 60° fast immer kleiner 1%. Mit zunehmendem effektiven Radius 
nimmt bei geringen optischen Dicken die Fehlerspanne leicht zu, liegt aber 
für Zenitwinkel kleiner 75° immer unter 5%. Für optische Dicken größer 10 
ist diese Zunahme vernachlässigbar und der Fehler im genannten Winkelbe­
reich immer kleiner 3%. Auch die Fehlerspannen im leicht absorbierenden 
Spektrum (Abb. 23) zeigen dieses Verhalten. Für optisch dünne Wolken er­
geben sich jedoch Fehlerspannen zwischen 7% und 5% für Sonnenstände im 
bzw. nahe des Zenits.
Wie  bereits  erwähnt,  gelten  die  asymptotischen  bzw.  exponentiellen  Lö­
sungen nur für Spektralbereiche, in denen die Absorptionswahrscheinlich­
keit β gering ist. KOKHANOVSKY & ROZANOV (2003) zeigen, dass obige Fehler­
diskussion  für  Wellenlängen außerhalb  der  bekannten  Absorptionsbanden 
bis 2,3 µm gültig ist. Im Hinblick auf die Übertragbarkeit des Verfahrens auf 
SEVIRI wurden im Rahmen der vorliegenden Arbeit daher die MODIS-Ka­
näle 2 (0,86 µm) und 6 (1,6 µm) verwendet.
Abbildung 22: Abweichung der mittels SACURA berechne­
ten Reflexion bei 1,6 µm von exakten Strahlungstransfermo­
dellierungen.
Dargestellt  sind Nadir-Beobachtungen für einen effektiven 
Radius von 6 µm als Funktion der optischen Dicke und des 
Sonnenzenitwinkels (KOKHANOVSKY & ROZANOV 2003).
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4.1.5 Vergleichsstudie zwischen SACURA und ATSK3
Die  operationellen  Wolkenparameterretrievals  beruhen  auf  eindimensio­
nalen  Strahlungstransferkonzepten,  die  Wolken als  homogene,  flache und 
oberflächenparallele Schichten abbilden. Reale Wolken erfüllen diese Vo­
raussetzungen nicht (LOEB & DAVIES 1996). Sowohl horizontale als auch ver­
tikale Inhomogenitäten der Wolken führen zu Photonentransporten, die von 
den  1-D  Konzepten  nicht  berücksichtigt  werden,  und  stark  strukturierte 
Wolkenoberflächen  können  durch  Reflexionszunahmen  in  den  herausra­
genden und Reflexionsabnahmen in den beschatteten Bereichen zusätzliche 
Abweichungen  zwischen  realen  und  abgeleiteten  Parametern  verursachen 
(VÁRNAI 2000;  VÁRNAI & MARSHAK 2002;  NIKOLAEVA et al. 2005). Dies führt, 
v.a. bei dicken Wolken, zu signifikanten Fehlern in der optischen Dicke, da 
die Zunahme der Reflexion mit der optischen Dicke für große optische Di­
cken geringer ist (vgl. Abb. 17). Einen vergleichbaren Effekt haben zur Son­
ne geneigte Wolkenoberflächen.
Die  genannten  Fehler  ließen  sich  durch  die  Verwendung von 3-D Strah­
lungstransferkonzepten in den Retrievals minimieren, jedoch erlauben aktu­
elle  Rechnergeschwindigkeiten  noch  keinen  operationellen  Betrieb.  Erste 
Ansätze,  parametrisierte  Funktionen  zur Korrektur  der  3-D Effekte  anzu­
wenden,  sind  vielversprechend  (VÁRNAI & MARSHAK 2003;  PLATNICK 2000, 
2001), aber ebenfalls nicht im operationellen Stadium entwickelt.
Unabhängig von den verwendeten Strahlungstransferkonzepten führen darü­
ber  hinaus  als  bewölkt  klassifizierte,  jedoch  in  der  Realität  nur  teilweise 
wolkenbedeckte Pixel in der Regel zur Unterschätzung der optischen Dicke 
Abbildung 23: Abweichung der mittels SACURA berechne­
ten Reflexion bei 0,86 µm von exakten Strahlungstransfer­
modellierungen.
Dargestellt sind Nadir-Beobachtungen als Funktion des ef­
fektiven  Radius  und  des  Sonnenzenitwinkels  für  optische 
Dicken von 5 und 10 (KOKHANOVSKY & ROZANOV 2003).
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bzw. zu Überschätzungen des effektiven Radius. Zudem erweitern Unsicher­
heiten in der vom aktuellen Feuchtevertikalprofil abhängigen Emissionskor­
rektur, vor allem bei Verwendung des 3,7 µm Kanals, die zu erwartenden 
Fehlerspannen.
Vergleiche mit in situ Messungen zur Validierung der Retrievals zeigen im 
Allgemeinen Abweichungen zwischen 15% und 30% (z.B.  NAKAJIMA et al. 
1991;  KAWAMOTO et al. 2001), wobei diese nicht allein auf konzeptionellen 
Schwächen beruhen, sondern durch horizontale und vertikale Lageungenau­
igkeiten zwischen Flugzeug- und Satellitenmessungen sowie die mögliche 
Mittelung der Messwerte über unterschiedliche Volumen verstärkt werden. 
Übersichten  solcher  Fehlerquellen  sind  bei  HAN et  al.  (1994,  1995)  und 
PLATNICK (2000) dargestellt. 
Vor diesem Hintergrund können zumindest zwei Schlussfolgerungen gezo­
gen werden. Zum einen sind Sensitivitätsstudien mit berechneten Strahldich­
ten wichtig für  die  Abschätzung der durch die  Numerik der Algorithmen 
verursachten  Fehlerspannen;  die  unter  realen  Bedingungen  hinzukom­
menden Fehlerquellen können die numerisch bedingten Unsicherheiten je­
doch bei Weitem überschreiten. Zum anderen stellen die aus realen Wolken 
abgeleiteten Parameter nicht die reale Wolke, sondern die Eigenschaften ei­
ner  homogenen,  flachen,  oberflächenparallelen  Modellwolke  mit  gleicher 
Reflexion dar.
Für die Abschätzung der Eignung der abgeleiteten Wolkenparameter sowohl 
im Rahmen dieser  Arbeit  als  auch beispielsweise in Klimaforschungspro­
jekten (TWOMEY 1991;  AUSTIN et al. 1995;  KIEHL 1994) ist daher ein direkter 
Vergleich  der  Ergebnisse  unter  realistischen,  d.h.  anwendungsorientierten 
Bedingungen notwendig. Ungeachtet der oben angegebenen konzeptionellen 
Fehlerquellen gilt es zunächst, die Eignung der gegenüber dem ATSK3-Ver­
fahren theoriebedingt  leicht ungenaueren Lösungen von SACURA für die 
weitere Verwendung im Rahmen von RADS auf Basis von Satellitenszenen 
zu untersuchen. Hierzu werden die abgeleiteten effektiven Wolkentropfenra­
dien und optischen Dicken der beiden Techniken mit den Ergebnissen des 
NASA-MOD06-Produkts (PLATNICK et al. 2003) verglichen. Dieses ebenfalls 
LUT-basierte  Verfahren  leitet  die  effektiven  Radien  standardmäßig  unter 
Verwendung  des  2,2  µm Kanals  ab,  liefert  aber  auch  korrespondierende 
Werte für den 1,6 µm und 3,7 µm Kanal. Die Unterschiede, die bei einem 
direkten Vergleich von SACURA und ATSK3 allein  aufgrund der  unter­
schiedlichen Eindringtiefe der Strahlung (1,6 µm vs. 3,7 µm, vgl. Abb. 20) 
auftreten würden, müssen daher nicht korrigiert werden. Das bereits fertig 
berechnete MOD06-Produkt kann über das NASA Distributed Active Archi­
ve  Center  (DAAC,  http://daac.gsfc.nasa.gov/daac-
bin/MODIS/Data_order.pl,  Stand 01.04.2005) bezogen werden. Die Ablei­
tung der Wolkenparameter  mittels  SACURA bzw. ATSK3 sowie die Be­
rechnung der  dafür notwendigen Zusatzdaten erfolgte  in der entwickelten 
Prozessierungskette für  MODIS. Da das MOD06-Produkt als  völlig unab­
hängig  von  den  SACURA-  bzw.  ATSK3-Ergebnissen  betrachtet  werden 
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kann,  zeigt  der  Vergleich  der  Produkte  implizit  auch die Qualität  der  im 
Rahmen der MODIS-Prozessierung berechneten Zusatzdaten (Untergrundal­
bedo, Untergrundtemperatur etc.). 
Die Evaluierungsstudie wurde zunächst für die bei PLATNICK et al. (2003) pu­
blizierte MODIS-Aufnahme über dem Pazifischen Ozean vor der Westküste 
Südamerikas, anschließend für eine Aufnahme während des Elbehochwas­
sers 2002 über Mitteleuropa durchgeführt.  Die Pazifikszene wurde in den 
Vergleich mit einbezogen, da die hier auftretenden, ausgedehnten Wasser­
wolken optimale Bedingungen für die Modellkonzepte der Retrievals dar­
stellen. Darüber hinaus minimiert die homogene Ozeanoberfläche den Ein­
fluss der zusätzlich notwendigen Hintergrundalbedo- und -temperaturdaten, 
während die Szene über Mitteleuropa das Gegenteil bewirkt. Der Vergleich 
zwischen den Retrievals kann daher als repräsentativ für die minimal bzw. 
maximal zu erwartenden Abweichungen angesehen werden.
Für die Ableitung der optischen Dicke wird im ATSK3-Verfahren immer 
der 0,65 µm, in SACURA der 0,86 µm Kanal verwendet. Das MOD06-Pro­
dukt beruht hingegen über Wasserflächen auf dem 0,86 µm, über Landflä­
chen auf dem 0,65 µm Kanal. Für den Vergleich wurden deshalb die jeweils 
abgeleiteten optischen Dicken auf  die  für  MOD06 gültigen Wellenlängen 
korrigiert (vgl. Gl. 69).
4.1.5.1 Szene über dem Pazifischen Ozean
Abb. 24a zeigt die MODIS-Szene vom 18. Juli 2001, 15:30 UTC. Vor der 
Küste  Perus  und Chiles  befinden  sich  ausgedehnte  Stratocumulus-Felder, 
verursacht  durch  das  Auftauchen  kalter  Tiefenwasser  in  Verbindung  mit 
dem Humboldtstrom und den Hochdruckgürteln über dem zentralen Pazifik. 
Die in Abb. 24b bis d erkennbare Fläche zeigt den in den Vergleich einbezo­
genen, ca. 950.000 Pixel umfassenden Wolkenbereich. Es wurden nur über 
dem Meer befindliche, sicher als Wasserwolken identifizierte Pixel mit op­
tischen Dicken größer 5 einbezogen. Die für ATSK3 notwendigen Vertikal­
profile des Luftdrucks, der Temperatur und des Feuchtigkeitsgehalts beru­
hen auf Daten der Radiosondenstation Antofagasta (Chile).
Abb. 24b bis d zeigt die durch das jeweilige Verfahren abgeleitete optische 
Dicke,  Tab.  6 die dazugehörigen statistischen Kenngrößen.  Der Wertebe­
reich reicht von 5 bis etwa 70 für ATSK3 und MOD06 bzw. bis 79 für SA­
CURA, mit den optisch dicksten Wolken entlang der Küsten, im Zentrum 
der Aufnahme und am südwestlichen Rand der Wolkenfläche. Die in Abb. 
24a  dunkelgrau  hervortretenden,  optisch  dünnen  Wolkenbereiche  bilden 
sich ebenfalls in allen drei Produkten mit Werten unterhalb des 1. Quartils 
ab.
Abb. 25a/b stellt die abgeleiteten optischen Dicken aus ATSK3 und SACU­
RA den auf MOD06 basierenden Werten gegenüber. Die ATSK3- und SA­
CURA-Ergebnisse  zeigen identisch  hohe Bestimmtheitsmaße (r2)  mit  den 
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MOD06-Werten (r2 = 0,99), weisen aber eine leichte Tendenz hin zu größe­
ren Werten auf. Die Gebietsmittel der optischen Dicke von 15,9 (MOD06), 
16,9 (ATSK3) und 18,5 (SACURA) liegen mit maximal 16% Abweichung 
nahe beieinander. Gleiches gilt für die korrespondierenden Standardabwei­
chungen. Die Mediane sind kleiner als der Mittelwert, und es resultieren in 
allen drei Produkten die positiv schiefen Verteilungen mit Modalwerten von 
12,3 (MOD06), 13,7 (ATSK3) und 15,0 (SACURA), die mit maximal 22% 
etwas größere Abweichungen zeigen (Abb. 25e/f).
Die ATSK3-Ergebnisse weichen für τ > 7,5 um nicht mehr als 20% von den 
MOD06-Werten ab (Abb. 25c/d), und nur wenige optisch dünne Pixel zei­
gen Abweichungen größer 30%. Mit zunehmender optischer Dicke nimmt 
die Streubreite weiter ab und die Differenzen reduzieren sich auf +5% bis 
+15% für τ > 32. Die Abweichungen zwischen SACURA und MOD06 sind 
prinzipiell größer, übersteigen 30% bei  τ < 10 und nehmen erst für  τ > 15 
auf zumeist unter  25% ab. Analog zum Verhalten der ATSK3-Ergebnisse 
nimmt die Streubreite invers zur optischen Dicke ab,  so dass die Abwei­
chungen für  τ > 25 im Rahmen von +5% bis +25%, für  τ > 30 zwischen 
Abbildung 24: Räumliche Verteilung der optischen Dicke für die Terra-MODIS-Sze­
ne vom 18.07.2001, 15:30 UTC.
Dargestellt  ist ein VIS-Kanalkomposit  (a) sowie die optische Dicke auf Basis von 
MOD06 (b), ATSK3 (c) und SACURA (d).
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+10% und +25% liegen. Ob die positiven Abweichungen der Ergebnisse so­
wohl bei ATSK3 als auch SACURA ein Indikator für die Unterschätzung 
der optischen Dicke des MOD06-Produkts sind, kann nicht geklärt werden.
Abb.  26 zeigt  die  räumliche  Verteilung  der  prozentualen  Abweichungen. 
Während  die  optischen  Dicken  von SACURA (Abb.  26b)  und die  west­
lichen Regionen des ATSK3-Produkts (Abb. 26a) gegenüber den MOD06-
Werten überwiegend um +5% bis +25% abweichen, zeigt das ATSK3-Er­
gebnis im Osten häufig Übereinstimmungen besser als +/-5%. Die größten 
Abweichungen  überhaupt  (>30%)  finden  sich  bei  SACURA entlang  der 
Ränder der POCs (patches of open cells,  BRETHERTON et al. 2004) und sind 
wahrscheinlich auf verstärkte dreidimensionale Strahlungseffekte sowie ein­
setzenden Nieselregen zurückzuführen, auf die SACURA und MOD06 un­
terschiedlich reagieren.
Tabelle  6:  Statistische  Kenngrößen  für  den  Vergleich  der  Terra-MODIS-Szene  vom 
18.07.2001, 15:30 UTC.
Die Werte  in  Klammern geben  die  Ergebnisse  bei  ausschließlicher  Berücksichtigung  von 




Min 5.00 (10.00) 5.00 (10.11) 5.00 (10.00)
1. Quartile 11.36 (13.95) 12.46 (15.34) 10.80 (13.33)
Median 15.75 (17.68) 17.18 (19.31) 14.92 (16.75)
3. Quartile 21.22 (22.86) 23.06 (24.72) 19.95 (21.34)
Max 69.43 (69.43) 78.77 (78.77) 72.34 (72.34)
Modalwert 13.70 (13.70) 15.00 (15.00) 12.30 (12.30)
Mittelwert 16.89 (19.10) 18.47 (20.85) 15.92 (17.98)
Standardabw. 7.38 (6.62) 7.99 (7.19) 6.75 (6.01)
r2 vs. MOD06 0.99 (0.99) 0.99 (0.99)
Effektiver Ra­
dius
ATSK3 MOD06-37 SACURA MOD06-16
Min 4.90 (4.90) 5.09 (5.09) 4.15 (4.24) 4.45 (4.45)
1. Quartile 9.69 (9.60) 9.22 (9.08) 8.96 (8.89) 8.75 (8.74)
Median 11.74 (12.03) 11.76 (11.91) 10.06 (10.03) 9.95 (10.02)
3. Quartile 13.65 (13.86) 13.81 (14.00) 11.81 (11.71) 11.96 (12.11)
Max 23.56 (22.24) 30.00 (30.00) 24.15 (19.96) 30.00 (23.95)
Modalwert 9.00 (9.30) 8.90 (8.90) 9.60 (9.60) 8.90 (8.90)
Mittelwert 11.83 (11.92) 11.83 (11.82) 10.61 (10.50) 10.61 (10.63)
Standardabw. 2.42 (2.45) 2.84 (2.83) 2.41 (2.26) 2.63 (2.53)
r2 vs. MOD06 0.97 (0.99) 0.91 (0.94)
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Analog zur optischen Dicke ist in Abb. 27 die räumliche Verteilung der ef­
fektiven Radien  dargestellt.  Zur  Differenzierung des  jeweils  verwendeten 
Kanals im MOD06-Produkt wird im Folgenden der auf dem 1,6 µm Kanal 
basierende effektive Radius als MOD06-16, der auf 3,7 µm basierende Radi­
us entsprechend als MOD06-37 bezeichnet. Die minimalen Werte liegen in 
allen  fünf  Produkten  zwischen  4 und 5 µm, die  maximalen  bei  23,6  µm 
Abbildung 25: Vergleich der mit ATSK3 (linke Spalte) und SACURA (rechte Spalte) 
abgeleiteten optischen Dicken mit den Ergebnissen des MOD06-Produkts für die Ter­
ra-MODIS-Szene vom 18.07.2001, 15:30 UTC.
In (c, d) ist die prozentuale Abweichung der Werte als Funktion der optischen Dicke 
aus MOD06 und in (e, f) die Häufigkeitsverteilung der Werte angegeben.
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Abbildung 26: Räumliche Verteilung der prozentualen Abweichung der optischen Di­
cke zwischen ATSK3 (a) bzw. SACURA (b) und dem MOD06-Produkt für die Terra-
MODIS-Szene vom 18.07.2001, 15:30 UTC.
Abbildung 27: Räumliche Verteilung der effektiven Radien aus MOD-37 (a), MOD-
16 (b), ATSK3 (c) und SACURA (d) für die Terra-MODIS-Szene vom 18.07.2001, 
15:30 UTC.
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(ATSK3), 24,2 µm (SACURA) und 30 µm bei beiden MOD06-Produkten 
(vgl. Tab. 6). Die größten effektiven Radien finden sich südwestlich eines 
ca. 200 km breiten Küstenstreifens mit Maximalwerten an den Rändern der 
POCs sowie am südlichen Rand des Wolkenfeldes. Die hohen Werte an den 
Wolkenrändern sind auf die angesprochenen 3-D Effekte und im Bereich der 
POCs auf evtl. einsetzende Nieselregen zurückzuführen. Im äußersten Süd­
Abbildung  28: Vergleich der mit ATSK3 (linke Spalte) und SACURA (rechte Spalte) 
abgeleiteten effektiven Radien mit den Ergebnissen des MOD06-Produkts für die Terra-
MODIS-Szene vom 18.07.2001, 15:30 UTC.
In (c, d) ist die prozentuale Abweichung der Werte als Funktion des effektiven Radius 
aus MOD06 und in (e, f) die Häufigkeitsverteilung der Werte angegeben.
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osten führt die zellulare Bewölkung (vgl. Abb. 24a) zu einer Zunahme der 
nur teilweise wolkenbedeckten Pixel, was zu einer künstlichen Erhöhung der 
effektiven Radien in dieser Region führt.  Im östlichen Wolkenfeld ist  die 
Zunahme der effektiven Radien mit abnehmender Eindringtiefe bzw. zuneh­
mender Wellenlänge zu erkennen, was sich auf die Mittel- und Medianwerte 
der Szene auswirkt, die bei ATSK3 bzw. MOD-37 um 11% bis 18% größer 
sind als bei SACURA bzw. MOD-16. Die Standardabweichungen aller Pro­
dukte sind gering.
Die Gegenüberstellung der abgeleiteten effektiven Radien von ATSK3 und 
MOD-37 bzw. SACURA und MOD-16 findet sich in Abb. 28a/b und zeigt 
gegenüber den optischen Dicken etwas geringere, jedoch immer noch hohe 
Korrelationen  (r2 =  0,97  für  ATSK3  und  r2 =  0,91  für  SACURA).  Die 
ATSK3-Ergebnisse sind für aef < 8 µm größer als die MOD06-37-Werte, für 
aef > 16,5 µm kleiner und weichen im Allgemeinen um weniger als +/-10% 
ab (Abb. 28c).  Eine ähnliche Tendenz bei geringerer Kompaktheit  weisen 
die SACURA-Ergebnisse auf (Abb. 28d). Die Abweichungen liegen für die 
Mehrzahl aller Pixel zwischen +/-10%, steigen jedoch für  aef < 13 µm auf 
bis etwa 25% an. Ähnliche, jedoch negative Abweichungen finden sich ver­
einzelt für Pixel mit aef > 20 µm.
Die Verteilungsfunktionen der auf 1,6 µm und 3,7 µm basierenden effek­
tiven Radien sind deutlich verschieden (Abb. 28e/f) und zeigen für SACU­
RA  bzw.  MOD-16  eine  eingipfelige,  positiv  verschobene  Funktion  mit 
einem Modalwert von 9,6 µm, für ATSK3 bzw. MOD-37 eine zweigipfelige 
Verteilung  mit  vergleichbarem Modalwert,  aber  einem sekundären  Maxi­
mum bei 13 µm. Verantwortlich für das sekundäre Maximum sind die durch 
Konvektionsprozesse dominierten, optische Dicken größer 25 aufweisenden 
Cumulus-Regionen nordwestlich und südöstlich der großen, zentralen POC. 
Aufgrund der geringen Eindringtiefe des 3,7 µm Kanals sind die effektiven 
Radien genau für die Wolkenhöhe repräsentativ, in der durch die oberfläch­
Abbildung  29:  Räumliche Verteilung  der prozentualen  Abweichung der  effektiven 
Radien zwischen ATSK3 und MOD-37 (a) bzw. SACURA und MOD-16 (b) für die 
Terra-MODIS-Szene vom 18.07.2001, 15:30 UTC.
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lich einsetzenden Konvektionsprozesse die größten Tropfen vorhanden sind. 
Dieses sekundäre Maximum findet sich daher nicht in den für tiefere Wol­
kenbereiche gültigen Radien von SACURA/MOD-16 wieder.
Abbildung 29 zeigt die räumliche Verteilung der Abweichungen. Der über­
wiegende Anteil der Wolkenfläche wird mit einer Übereinstimmung von +/-
5%  erfasst.  Die  beim  ATSK3-Retrieval  flächenmäßig  noch  erfassbaren, 
größten positiven Abweichungen (+5% bis +25%) finden sich entlang der 
Küste, wohingegen negative Abweichungen gleicher Größenordnung lokal 
im südlichen  Bereich  zu finden  sind.  SACURA weist  die  größten  Diffe­
renzen von bis zu -25% im zentralen Wolkenfeld und entlang des südlichen 
Wolkenrands  auf,  und  lokal  begrenzte,  positive  Abweichungen  sind  im 
Nordwesten und Südosten zu finden.
Die Analyse der in die Evaluierungsstudie (Kap. 5) einbezogenen MODIS-
Szenen hat gezeigt, dass keine Niederschläge in Wolken mit optischen Di­
cken kleiner 10 zu erwarten sind. Werden in dem Vergleich nur die für Nie­
derschläge relevanten Wolkenbereiche mit Werten der optischen Dicke grö­
ßer 10 berücksichtigt, so verbessern sich die ohnehin schon sehr guten Qua­
drate  des Korrelationskoeffizienten des  effektiven Radius  weiter  auf  0,97 
(ATSK3) bzw. 0,94 (SACURA). Die Werte für die optische Dicke bleiben 
mit einem r2 von 0,99 unverändert (vgl. Werte in Klammern in Tab. 6).
4.1.5.2 Szene über Mitteleuropa
Abb. 30a zeigt eine Terra-MODIS-Aufnahme vom 10. August 2002, 09:45 
UTC, über Mitteleuropa.  Die komplexen Wolkenstrukturen wurden durch 
eine großräumige Labilisierung in Verbindung mit einem Tiefdrucksystem 
über Frankreich verursacht. Die Eiswolken im Süden und Nordwesten wur­
den nicht in den Vergleich mit einbezogen und nur Wasserwolken mit τ > 5 
berücksichtigt.
Alle drei  Produkte zeigen vergleichbare Raummuster der optischen Dicke 
mit niedrigen, optisch dünnen Stratuswolken, die von optisch dicken Cumu­
luswolken (τ > 30) umgeben sind. Dies zeigt sich auch in den sehr guten 
Korrelationen (Abb. 31a/b, Tab. 7), mit  r2 zwischen 0,95 (SACURA) und 
0,98 (ATSK3), wenngleich die Werte von ATSK3 und vor allem von SA­
CURA erneut größer sind als die MOD06-Ergebnisse. Der Modalwert liegt 
für  SACURA bei  11,2  gegenüber  9,0  für  MOD06,  und  die  Mittelwerte 
(18,04 vs. 22,97) zeigen etwa die gleiche prozentuale Abweichung. Wäh­
rend  die  Mehrzahl  aller  Pixel  bei  SACURA innerhalb  einer  Spanne  von 
+10% bis +30% liegen, finden sich für die Ergebnisse von ATSK3 zwei un­
terschiedliche  Tendenzen.  Neben  den  Abweichungen  zwischen  -5%  und 
+10% zeigt sich für  τ < 30 ein zweites Muster mit Differenzen zwischen 
25% und 70%. Die hierzu gehörenden Wolkenregionen befinden sich am 
südöstlichen Ende des schmalen Wolkenbands im Zentrum der Aufnahme 
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Abbildung 30: Räumliche Verteilung der optischen Dicke für die Terra-MODIS-Sze­
ne vom  10.08.2002, 09:45 UTC.
Dargestellt  ist  ein  VIS-Kanalkomposit  (a) sowie die optische Dicke auf Basis von 
MOD06 (b), ATSK3 (c) und SACURA (d).
4.1 Ableitung optischer und mikrophysikalischer Parameter aus Satellitendaten 80
(Abb. 32a), wo besonders inhomogene Wolkenstrukturen am Rande der Cu­
mulus-Cluster  die  ohnehin  schon in  der Szene dominierenden 3-D Strah­
lungseffekte weiter verstärken und zu zufälligen Fehlern in den Retrievals 
führen.
Die räumliche Verteilung der effektiven Radien (Abb. 33) zeigt erwartungs­
gemäß kleine und mittlere Werte in den stratiformen Regionen, die zu dem 
zentralen  Wolkenband  und  den  Cumulus-Clustern  hin  anwachsen.  Verg­
lichen mit den Ergebnissen des ATSK3/MOD-37-Produkts und im Unter­
schied  zu  der  quasi  niederschlagsfreien  Szene  über  dem  Pazifik,  führen 
wachsende  Niederschlagstropfen  in  den  etwas  tieferen  Wolkenschichten 
diesmal  zu  größeren  effektiven  Radien  im  1,6  µm  basierten 
SACURA/MOD-16-Verfahren (vgl. auch ROSENFELD et al. 2004).
Tabelle  7:  Statistische  Kenngrößen  für  den  Vergleich  der  Terra-MODIS-Szene  vom 
10.08.2002, 09:45 UTC.
Die Werte  in  Klammern geben  die  Ergebnisse  bei  ausschließlicher  Berücksichtigung  von 
Wolkenregionen mit optischen Dicken ab 10 an. Effektive Radien von 6,7 µm wurden nicht 




Min 5.00 (10.00) 5.00 (10.00) 5.00 (10.00)
1. Quartile 9.94 (13.73) 12.00 (17.13) 9.64 (13.64)
Median 14.63 (18.69) 18.40 (23.48) 14.47 (18.58)
3. Quartile 23.23 (27.24) 29.19 (34.60) 22.97 (27.04)
Max 69.84 (69.84) 80.00 (80.00) 79.39 (79.39)
Modalwert 8.90 (13.70) 11.20 (15.00) 9.00 (12.30)
Mittelwert 18.21 (22.12) 22.97 (28.15) 18.04 (22.04)
Standardabw. 11.19 (10.89) 15.15 (14.84) 11.46 (11.15)
r2 vs. MOD06 0.98 (0.98) 0.95 (0.93)
Effektiver Radi­
us
ATSK3 MOD06-37 SACURA MOD06-16
Min 4.11 (4.11) 4.55 (4.55) 4.06 (4.13) 4.00 (4.00)
1. Quartile 7.99 (7.65) 8.44 (8.07) 9.62 (9.17) 9.16 (8.80)
Median 9.54 (9.14) 9.87 (9.47) 12.81 (11.78) 12.05 (11.17)
3. Quartile 11.41 (11.05) 11.44 (11.18) 17.75 (15.88) 16.57 (14.65)
Max 27.47 (27.09) 30.00 (21.65) 30.00 (29.99) 30.00 (30.00)
Modalwert 8.70 (9.30) 10.90 (8.90) 8.80 (8.80) 9.00 (9.00)
Mittelwert 9.93 (9.59) 10.13 (9.82) 14.18 (13.08) 13.39 (12.23)
Standardabw. 2.65 (2.65) 2.34 (2.36) 5.67 (5.05) 5.50 (4.64)
r2 vs. MOD06 0.84 (0.90) 0.60 (0.79)
4.1 Ableitung optischer und mikrophysikalischer Parameter aus Satellitendaten 81
Die effektiven Radien von SACURA zeigen keine generelle Tendenz zu hö­
heren Werten (Abb. 34, 35), und die Differenzen beider Retrievals liegen in­
nerhalb von +/-10%, beruhen bei  effektiven Radien von 6,7 µm aber auf 
einem Artefakt in den MOD06-Produkten. Die Ergebnisse von MOD06-37 
weisen 3483 Pixel mit  aef = 6,7 µm auf. Dies entspricht einem Faktor von 
Abbildung 31: Vergleich der mit ATSK3 (linke Spalte) und SACURA (rechte Spalte) 
abgeleiteten optischen Dicken mit den Ergebnissen des MOD06-Produkts für die Ter­
ra-MODIS-Szene vom 10.08.2002, 09:45 UTC.
In (c, d) ist die prozentuale Abweichung der Werte als Funktion der optischen Dicke 
aus MOD06 und in (e, f) die Häufigkeitsverteilung der Werte angegeben.
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2,6  bezogen  auf  die  Anzahl  der  Pixel,  die  den  8,7  µm  Modalwert  im 
ATSK3-Verfahren ausmachen. Bezüglich der 1,6 µm Retrievals übersteigt 
die Anzahl der MOD06-16-Werte bei aef = 6,7 µm die Anzahl der Pixel des 
SACURA-Modalwerts  sogar um mehr als  Faktor 10. Unter  Vernachlässi­
gung der Radien bei 6,7 µm ergibt sich ein  r2 für SACURA von 0,60, für 
ATSK3 von 0,84. Werden nur Pixel mit τ > 10 in den Vergleich einbezogen, 
steigt r2 auf 0,79 für SACURA bzw. 0,90 für ATSK3 (vgl. Tab. 7).
Abbildung 32: Räumliche Verteilung der prozentualen Abweichung der optischen Di­
cke zwischen ATSK3 (a) bzw. SACURA (b) und dem MOD06-Produkt für die Terra-
MODIS-Szene vom 10.08.2002, 09:45 UTC.
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Abbildung 33: Räumliche Verteilung der effektiven Radien aus MOD-37 (a), MOD-
16 (b), ATSK3 (c) und SACURA (d) für die Terra-MODIS-Szene vom 10.08.2002, 
09:45 UTC.
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Abbildung  34: Vergleich der mit ATSK3 (linke Spalte) und SACURA (rechte Spalte) 
abgeleiteten effektiven Radien mit den Ergebnissen des MOD06-Produkts für die Terra-
MODIS-Szene vom 10.08.2002, 09:45 UTC.
In (c, d) ist die prozentuale Abweichung der Werte als Funktion des effektiven Radius 
aus MOD06 und in (e, f) die Häufigkeitsverteilung der Werte angegeben.
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4.1.5.3 Sensitivität der Retrievals bezüglich der Zusatzdaten
Die  unterschiedlichen  Abweichungen  der  Retrievals  für  die  Ozean- bzw. 
Landszenen können nicht auf die Numerik der Algorithmen zurückgeführt 
werden,  sondern  sind zum überwiegenden Teil  auf  die  deutlich  stärkeren 
Wolkeninhomogenitäten der Landszenen und daraus resultierende, verstär­
kte 3-D Effekte verursacht, die zu zufälligen Fehlern in den Retrievals füh­
ren. Darüber hinaus darf der Einfluss der Zusatzdaten, insbesondere der Un­
tergrundalbedo und der Untergrundtemperatur, nicht vernachlässigt werden.
Um den Einfluss der Zusatzdaten auf die Ergebnisse von SACURA bzw. 
ATSK3 zu untersuchen, wurden zunächst mehrere Szenen über Mitteleuropa 
mit  der  entwickelten  MODIS-Prozessierungskette  berechnet.  Die  Szenen 
umfassen den Zeitraum der europaweiten Hochwasserereignisse im August 
2002 (vgl. Kap. 4.2.1.1). Aus den resultierenden SACURA- bzw. ATSK3-
Produkten wurde ein Testdatensatz mit Pixeln ausgewählt, die effektive Ra­
dien von 8 bzw. 16 µm und optische Dicken zwischen 5 und 30 in Schritten 
von 5 aufweisen. Anschließend wurde für diese Pixel jeweils ein Zusatzda­
tensatz um +/-30% verändert  und die Wolkenparameter  erneut  abgeleitet. 
Die  daraus  resultierenden  Mittelwerte  für  jede  τ/aef Kombination  sind  in 
Abb. 36 bis Abb. 38 dargestellt.
Abbildung  35:  Räumliche Verteilung der  prozentualen  Abweichung der  effektiven 
Radien zwischen ATSK3 und MOD-37 (a) bzw. SACURA und MOD-16 (b) für die 
Terra-MODIS-Szene vom 10.08.2002, 09:45 UTC.
4.1 Ableitung optischer und mikrophysikalischer Parameter aus Satellitendaten 86
Abbildung 36 zeigt den Einfluss der Untergrundalbedo auf die ATSK3-Er­
gebnisse. Die Abweichungen bei 0,65 µm wirken sich linear auf τ aus (Abb. 
36a) und überschreiten nie 5%. Diese geringen Abweichungen dürfen nicht 
darüber hinwegtäuschen, dass ATSK3 stark von der Untergrundalbedo be­
einflussbar ist, da die ursprünglichen Albedowerte nicht größer als 0,1 sind 
und Abweichungen von +/-30% nur zu absoluten Änderungen der Albedo 
von +/-0,03 führen.  Die sich invers  zur Bodenalbedo verhaltenden Diffe­
renzen von τ werden durch die angenommene, höhere (niedrigere) Wolken­
reflexion  bei  abnehmenden (zunehmenden)  Werten  der  Untergrundalbedo 
verursacht. Die 3,7 µm Albedo hat erwartungsgemäß keinen Einfluss auf τ, 
und die Abweichungen der resultierenden Werte von aef sind ebenfalls im­
mer kleiner 2% (Abb. 36c,d). Im Gegensatz dazu ist  aef deutlicher, wenn­
gleich unsystematisch, von der 0,65 µm Albedo abhängig. Dieser Einfluss 
der Albedo kann nicht mit den Eigenschaften der Reflexionsfunktionen al­
lein erklärt werden. Eine Abnahme der angenommenen Wolkenreflexion im 
sichtbaren Spektrum, wie sie durch die Erhöhung der Untergrundalbedo bei 
0,65 µm bedingt wird, würde bei gleichzeitiger  Fixierung des Strahlungs­
flusses im nahen Infrarot zu einer Abnahme von aef führen und umgekehrt. 
Dieses  Verhalten  zeigt  sich  aber  nur  bei  manchen  Wertekombinationen. 
Eine mögliche Erklärung könnte in der Implementierung der Minimierungs­





4.1 Ableitung optischer und mikrophysikalischer Parameter aus Satellitendaten 87
funktion des LUT Retrievals selbst liegen. Die Iteration zwischen τ und aef 
Werten wird beendet,  sobald die resultierenden Strahldichten um weniger 
als  0,1% von den gemessenen Strahldichten  abweichen,  so dass  u.U. die 
künstlich veränderte Strahlung im sichtbaren Bereich eine wenig plausible 
Kombination der Parameter ergibt. Die deutlichen Abweichungen von 10% 
bis 20% für große Werte von τ und aef sollte nicht überbewertet werden, da 
die zugehörige Parameterkombination relativ unwahrscheinlich ist (NAKAJIMA 
& NAKAJIMA 1995) und deshalb nicht als repräsentativ für die Sensitivität des 
ATSK3-Retrievals gelten kann.
Der Einfluss  der  weiteren  ATSK3-Zusatzdaten  ist  in  Abb.  37 dargestellt. 
Unsicherheiten im Feuchteprofil von +/-30% zeigen durch die Verwendung 
des äquivalenten Wasserdampfgehalts erwartungsgemäß keine Auswirkung 
auf τ und nur geringe auf aef (vgl. Kap. 4.1.3). Letztere sind normalerweise 
kleiner +/-4% und lassen ein nahezu lineares Abhängigkeitsverhältnis erken­
nen. Die Differenzen sind bedingt durch die kleiner (größer) werdenden, po­
sitiven  Korrekturterme  des  Wolkensignals  aufgrund  der  angenommenen, 
Abbildung  37: Einfluss des atmosphärischen Feuchteprofils und der Temperatur der 
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größer  (kleiner)  werdenden  Transmissivität  der  Atmosphäre  für  negative 
(positive) Abweichungen des atmosphärischen Wasserdampfgehalts vom ei­
gentlichen Ist-Zustand.
Im Vergleich zu allen anderen Zusatzdaten hat ein Fehler in der Temperatur 
der Erdoberfläche unter der Wolke die größten Auswirkungen (Abb. 37b,d). 
Während die hieraus resultierenden Abweichungen von τ in der Regel klei­
ner +/-3% sind und nur für  optisch dünne Wolken +/-10% deutlich über­
schreiten, liegen die Differenzen von  aef meistens im Bereich von -6% bis 
+10%, in einigen Fällen auch jenseits von +/-20%. Negative Abweichungen 
der Oberflächentemperatur  führen  zur Annahme eines  höheren Wolkensi­
gnals im absorbierenden Kanal und somit zu kleineren Werten von aef und 
umgekehrt.  Dieser  Zusammenhang  zeigt  sich  häufig  jedoch  nur  in  den 
grundsätzlichen Tendenzen der Radien, da  aef bei um weniger als +/-10% 
veränderten  Oberflächentemperaturen  unsystematisch  zu-  bzw.  abnimmt. 
Die  Gründe  hierfür  dürften  erneut  im Prinzip  der  verwendeten  Minimie­
rungsfunktion zu finden sein.
Abbildung 38 zeigt die Sensitivität von SACURA im Hinblick auf die ver­
wendeten Bodenalbedodaten, die bei 0,86 µm über Landflächen um Faktor 3 
bis 4 größer sind als bei 0,65 µm (vgl. auch PLATNICK et al. 2003). Die Diffe­
Abbildung 38: Einfluss der Untergrundalbedo bei 0,86 µm und 1,6 µm auf die mittels 
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renzen von  τ bei SACURA werden daher durch deutlich größere absolute 
Änderungen der Bodenalbedo hervorgerufen. Dieser Effekt könnte durch die 
Verwendung des  0,65 µm Kanals  in  SACURA minimiert  werden,  wobei 
dann eine  Korrektur  des  Ozonabsorptionsbandes  notwendig wäre,  die  die 
Fehlerspanne in den abgeleiteten Wolkenparametern wiederum erhöht.
Im Gegensatz zum Verhalten von aef in Abb. 36 sind die Abweichungen der 
Wolkenparameter  bei  SACURA durch  die  Eigenschaften  der  Reflexions­
funktionen zu erklären. Abnehmende (zunehmende) Werte der Bodenalbedo 
im nicht-absorbierenden  Bereich  erhöhen  (verringern)  das  angenommene 
Wolkensignal in Gl. 51 und damit auch  τ. Bei unveränderter Reflexion im 
absorbierenden Kanal bedeutet dies ebenfalls eine Zunahme (Abnahme) der 
Werte von aef, sofern das asymptotische Reflexionslimit noch nicht erreicht 
wurde (vgl. Kap. 4.1.4). Der umgekehrte Fall mit unveränderter Reflexion 
im nicht-absorbierenden und sich vermeintlich änderndem Wolkensignal im 
absorbierenden  Bereich  ist  in  Abb.  38b,d  dargestellt.  Im Gegensatz  zum 
ATSK3-Verfahren hat die Bodenalbedo bei 1,6 µm einen deutlichen Ein­
fluss auf die abgeleiteten effektiven Radien, wobei die Differenzen für  τ > 
10 im Rahmen von +/-20% liegen und für dickere Wolken kleiner +/-10% 
sind.
4.1.5.4 Zusammenfassung der Evaluierungsstudie
Die Evaluierungsstudie zeigt gute Übereinstimmungen zwischen den Ergeb­
nissen aller drei Retrievals, wobei die Abweichungen für die Pazifik-Szene 
kleiner sind als für die Szene über Mitteleuropa. Dies ist zum einen auf die 
verstärkten dreidimensionalen Strahlungseffekte in der Europa-Szene, zum 
anderen auf die über Landflächen mit  größeren Fehlerspannen behafteten 
Zusatzdaten (Untergrundalbedo /  -temperatur)  zurückzuführen. Die Ergeb­
nisse der Sensitivitätsstudie zeigen jedoch, dass der Einfluss der Zusatzdaten 
in den für Niederschläge relevanten Wolkenbereichen mit optischen Dicken 
größer 10 abnimmt. Ferner zeigt sich aus den Abb. 25 und 28 bzw. 31 und 
34, dass die durch die jeweiligen Verfahren abgeleiteten Wolkenparameter 
in einem deutlichen linearen Zusammenhang stehen, was auch durch die gu­
ten Bestimmtheitsmaße (vgl. Tab. 6, 7) wiedergegeben wird. Bezogen auf 
diesen linearen Versatz ist  die  Spannweite der abgeleiteten Parameter  für 
das ATSK3-Verfahren im Allgemeinen geringer als für SACURA. Zum ei­
nen ist dies in den verwendeten asymptotischen Lösungen der Strahlungs­
transfertheorie  begründet,  die  theoriebedingt  zu  geringfügig  ungenaueren 
Ergebnissen von SACURA führen müssen. Zum anderen muss bedacht wer­
den, dass das MOD06-Produkt und das ATSK3-Verfahren auf eng verwand­
ten Konzeptionen beruhen und daher eine gute Übereinstimmung der Ergeb­
nisse zu erwarten ist.  Dass dies auch in der hier  durchgeführten Evaluie­
rungsstudie der Fall ist, lässt darüber hinaus Rückschlüsse auf die Qualität 
des in MOPS berechneten Albedo- bzw. Temperaturprodukts zu (vgl. Kap. 
4.1.2), da das MOD06-Produkt vollkommen unabhängig von den im Rah­
men dieser Arbeit entwickelten Verfahren berechnet wurde.
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Zusammenfassend zeigt die durchgeführte Studie, dass das angepasste und 
erweiterte SACURA-Verfahren die Wolkenparameter mit ausreichender Ge­
nauigkeit ableiten kann. Die Schwankungen von ca. 10% um die mittlere li­
neare Abweichung vom MOD06-Produkt sind im Hinblick auf die Verwen­
dung mit dem neu entwickelten RADS zu vernachlässigen und darüber hi­
naus ist die im Vergleich zu den bisher verwendeten LUT-Verfahren deut­
lich verkürzte Rechenzeit um etwa Faktor 15 hervorzuheben. Hierdurch ist 
eine  operationelle  Anwendung auf  15-minütige Meteosat-8-SEVIRI-Daten 
auch mit aktuellen PCs möglich und nicht auf kostenintensive Computerclu­
ster beschränkt.
4.2 Ableitung der Niederschlagsfläche aus Satellitendaten
Zur Erfassung der Niederschlagsfläche über Mitteleuropa wurde eine neue 
Technik, das Rain Area Delineation Scheme (RADS) entwickelt, das eine 
Abgrenzung  von  regnenden  und  nicht-regnenden  Wolkenbereichen  unter 
ausschließlicher Verwendung der optischen Dicke und des effektiven Wol­
kentropfenradius ermöglicht. Darüber hinaus ist eine Prozessdifferenzierung 
zwischen  konvektiv  dominierten  und  stratiformen  Niederschlagsfeldern 
möglich. Letztere ist beispielsweise für eine spätere Verwendung von RADS 
in einem eigenständigen, Wolkenmodell-basierten Niederschlagsretrieval für 
die Zuweisung unterschiedlicher Regenraten wichtig.
Im Anschluss wird zunächst die Entwicklung der neuen Technik zur Ablei­
tung der Niederschlagsfläche beschrieben, die im Folgenden als Cloud Pro­
perty  RADS (CP-RADS) bezeichnet  wird.  Der  auf  dem WV/IR Konzept 
(z.B. KURINO 1997, REUDENBACH 2003) bisheriger Niederschlagsretrievals be­
ruhende  Algorithmus  zur  prozessorientierten  Differenzierung  der  in  CP-
RADS erfassten Niederschlagsfelder (konvektiv vs. stratiform) wird im An­
schluss  daran  vorgestellt  und  als  Convection  Identification  RADS  (CI-
RADS) bezeichnet.
4.2.1 Erfassung der Niederschlagsfläche auf Basis optischer und 
mikrophysikalischer Wolkenparameter
Das in  Kap.  2.4 vorgestellte  Konzeptmodell  setzt  für  die  Entstehung von 
Niederschlägen  eine  ausreichend  große  Kombination  aus  optischer  Dicke 
und effektivem Wolkentropfenradius voraus. Folglich ist für die satelliten­
basierte Differenzierung zwischen regnenden und nicht-regnenden Wolken­
bereichen ein autoadaptiver Schwellwert des effektiven Wolkentropfenradi­
us in Abhängigkeit der korrespondierenden optischen Dicke der Wolke auf 
Pixelbasis  notwendig.  Um eine  hierfür  geeignete  Funktion  bestimmen zu 
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können, wurden in einer Fallstudie die durch SACURA abgeleiteten Wol­
kenparameter mit Niederschlagsinformationen aus bodengebundenen Radar­
daten verglichen. Trotz aller Einschränkungen stellt die Radarfernerkundung 
die einzige bodengebundene Meßmethode zur flächenhaften Erfassung der 
Niederschlagsereignisse dar und ist daher von großem Nutzen hinsichtlich 
der  Ableitung  derartiger,  empirischer  Trennfunktionen.  So benutzten  bei­
spielsweise  VINCENTE et al. (1998) Radardaten zur Erstellung der Regressi­
onsgleichungen für die Niederschlagsraten in der GOES IR auto-estimator 
technique,  TSONIS & ISAAC (1985)  trainierten  damit  Histogrammmethoden 
und  CHENG & BROWN (1995) verwendeten sie zur Portierung des Lovejoy-
Austin-Algorithmus auf Meteosat-VISSR.
4.2.1.1 Die europäische Hochwasserperiode im August 2002
Die zur Bestimmung der Trennfunktion zwischen nicht-regnenden und reg­
nenden Wolkenbereichen verwendeten Satelliten- bzw. Radardaten wurden 
während  der  europäischen  Hochwasserperiode  2002  aufgenommen.  Die 
Auswahl dieses Entwicklungszeitraums beruht darauf, dass alle in Kap. 2.3 
diskutierten  Niederschlagsprozesse  in  ausreichendem Umfang aufgetreten 
sind und somit postuliert werden kann, dass die auf Basis dieser Daten abge­
leitete Trennfunktion die Niederschlagscharakteristika Mitteleuropas hinrei­
chend gut beschreibt.
Zwischen dem 1. und 12. August führten hohe Niederschläge zu extremen 
Hochwasserereignissen in Zentral- und Westeuropa, die nur mit den Über­
flutungen von 1342 vergleichbar sind. Der volkswirtschaftliche Schaden in 
den  betroffenen  Ländern  belief  sich  nach  Angaben  der  MÜNCHENER RÜCK 
(2003) auf € 18,5 Milliarden. In Deutschland betrugen die Schäden € 9,2 
Milliarden.
Die  komplexen  Witterungsereignisse  dieses  Zeitraums lassen  sich  in  drei 
Perioden untergliedern:
1. 1. bis 4. August: Dieser Zeitraum war durch starke konvektive Nie­
derschläge aufgrund regionaler Labilisierung der Luftmassen domi­
niert. Die kontinuierliche Destabilisierung wurde synoptisch durch 
das Hoch Elke über Zentraleuropa begünstigt, welches auf das über 
dem  Nordwesten  Frankreichs  liegende  Tief  Hanne  blockierend 
wirkte.
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2. 5. bis 8. August:  Ab dem 5. August schwächte sich Elke ab, und 
Hanne verlagerte sich entlang der Nordseeküste langsam ostwärts, 
so dass zunächst  eine streifenförmige Region von Österreich über 
Bayern nach Böhmen in  der  Kontaktzone  kalter,  atlantischer  und 
feuchter, mediterraner Luftmassen lag. Am 8. August schwang die 
Kontaktzone nach Nordwesten und führte im Norden Deutschlands 
zu heftigen  Regenfällen.  Außerdem induzierte  Hanne  südlich  der 
Alpen ein sekundäres Tief, das in der Folge ostwärts zog und zu ho­
hen Niederschlägen in der Balkanregion führte.
3. 9. bis 13. August: Am 10. August erreichte das Tief Ilse, das schon 
im Laufe des 8. August Großbritannien erreicht hatte, die Nordwest-
Küste Frankreichs und führte auf seiner weiteren Bahn zu starken 
Niederschlägen  über  Süddeutschland.  Der  durch  Ilse  entstandene 
Tiefdruck-Keil über dem Ligurischen Meer führte zur Ausbildung 
eines  sekundären  Tiefs  (Ilse  II)  über  dem Golf  von  Genua,  das 
schließlich auf seiner Vb-Zugbahn von Genua über das Adriatische 
Meer und östlich der Alpen weiter Richtung Polen nochmals zu ho­
hen Niederschlägen führte.
Weitere Übersichten zu den Sommerfluten 2002 finden sich beispielsweise 
bei  der  BUNDESANSTALT FÜR GEWÄSSERKUNDE (2002)  oder  dem  DEUTSCHEN 
WETTERDIENST (2002).
4.2.1.2 Autoadaptive  Bestimmung  des  Schwellwerts  für  den 
effektiven  Wolkentropfenradius  in  Abhängigkeit  der 
optischen  Dicke  zur  Abgrenzung  der 
Niederschlagsfläche
Zur Berechnung eines autoadaptiven Schwellwerts
( )
efa
THV f τ= , (74)
der den für Niederschläge minimal notwendigen Wert des effektiven Wol­
kentropfenradius in Abhängigkeit der optischen Dicke auf Pixelbasis angibt, 
ist die Bestimmung der Trennfunktion f(τ) notwendig. Ausgangspunkt hier­
für  ist  der  Vergleich  zwischen  der  aus  den  Satellitendaten  gewonnenen, 
räumlichen Verteilung der Wolkenparameter und der als Referenz verwen­
deten Niederschlagsgebiete des vom Deutschen Wetterdienst zur Verfügung 
gestellten PC-Radarprodukts. Prinzipiell könnte f(τ) folglich im Sinne einer 
Diskriminanzfunktion ermittelt  werden, die die in den radarbasierten Nie­
derschlagsfeldern  ermittelten  Werte  der  Wolkenparameter  von solchen  in 
niederschlagsfreien Gebieten abgrenzt. Dies würde jedoch eine exakte räum­
liche Übereinstimmung des Informationswerts „Niederschlag ja“ in den Sa­
telliten- und Radardaten voraussetzen. Tatsächlich führen aber die auf den 
unterschiedlichen  Aufnahmeperspektiven  beruhenden  Messkonzepte  dazu, 
dass die Satellitentechnik die den Niederschlag verursachenden Wolkenbe­
reiche identifiziert, wohingegen das Radarprodukt die im Volumenelement 
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enthaltenen,  bodennahen  Niederschlagsfelder  erfasst.  Da die  Ausdehnung 
der Niederschlagsfelder auch von den Windfeldern unterhalb der Wolke ab­
hängig ist, ist eine exakte räumliche Deckung in der Regel nicht gegeben. 
Der zeitliche Versatz von maximal 7,5 Minuten zwischen Satellitenaufnah­
me und den in einer Auflösung von 15 Minuten vorliegenden PC-Produkten 
kann diesen Effekt noch verstärken.
Die Herleitung der Trennfunktion f(τ) beruht daher auf der Verwendung des 
Bias, also der prozentualen Differenz zwischen den im Satellitenbild abge­
grenzten Wolkenregionen und den Niederschlagsfeldern  im korrespondie­
renden Radarprodukt. Da der  Bias lediglich ein Maß für die Übereinstim­
mung der Flächengröße, nicht die Lage im Raum, darstellt, wird er von den 
oben genannten Lagefehlern nicht beeinträchtigt. Der Optimalwert des Bias 
von 1,0 könnte folglich auch durch sowohl räumlich als auch prozessorien­
tiert  völlig unabhängige Flächen zu Stande kommen. Dass dies bei keiner 
der 15 verwendeten MODIS-Szenen im Entwicklungszeitraum der Fall ist, 
wurde  durch  eine  visuelle  Verifikation  sichergestellt.  Alle  Aufnahmen 
zeigten  für  Bias-Werte  um 1,0 eine  deutliche  räumliche  Korrelation zwi­
schen den satelliten- und radarbasierten Niederschlagsfeldern, die mit dem 
Beispiel in Abb. 42c zu vergleichen sind (siehe Kap. 4.3).
Um jeweils  optimale  Kombinationen  der  Wolkenparameter  für  jede  MO­
DIS-Aufnahme zu finden, wurden die Werte der optischen Dicke zwischen 5 
und 50, die des effektiven Radius zwischen 5 und 30 µm iteriert und die hie­
raus resultierenden Schwellwertkombinationen zur Abgrenzung einer Wol­
kenfläche verwendet, für die anschließend der  Bias gegenüber den Nieder­
schlagsfeldern im PC-Produkt berechnet wurde.
Abbildung  39:  Wertekombinationen  der 
Wolkenparameter, die zu einem Bias von 
1,0  +/-5%  gegenüber  den  radarbasierten 
Niederschlagsfeldern  der  verwendeten 
MODIS-Szenen zwischen 1. und 13. Au­
gust 2002 führen.
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Abbildung 39 zeigt  die  zu einem  Bias von weniger  als  +/-5% führenden 
Kombinationen der Wolkenparameter, die auf diese Weise für alle 15 ver­
wendeten MODIS-Szenen ermittelt wurden und insgesamt auf 8,3 106 Ver­
gleichswerten  beruhen.  Die  Werteverteilung  bestätigt  die  Hypothese  des 
Konzeptmodells,  das  die  Niederschlagsbildung  eine  ausreichend  große 
Kombination aus optischer Dicke und effektivem Radius voraussetzt. Je grö­
ßer der Wert  der optischen Dicke ist,  um so kleiner können die räumlich 
korrespondierenden Radien sein und umgekehrt.
Für die Verteilung in Abb. 39 wurde sowohl eine lineare als auch eine expo­
nentielle Regressionsgleichung bestimmt, wobei letztendlich die exponenti­
elle Regression mit einem Bestimmtheitsmaß (r2) von 0,89 der linearen Re­
gression (r2 = 0,87) vorgezogen wurde.
Zur Bestimmung eines autoadaptiven Schwellwerts des effektiven Radius in 
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mit  a = 45,7 und b = -0,02 verwendet, die ebenfalls in Abb. 39 dargestellt 
ist. Es ist anzumerken, dass die Differenzen zwischen linearer und exponen­
tieller Regression für optische Dicken zwischen 10 und 55 kleiner -10% sind 
und somit  alle  im Toleranzbereich  der  Wolkenparameterretrievals  liegen. 
Erst für optische Dicken größer 58, die nach Gl. 75 zu einem Schwellwert 
des effektiven Radius kleiner 13 µm führen würden, sind die Differenzen 
größer als 15%. Derart extreme Kombinationen aus optischer Dicke und ef­
fektivem Radius sind jedoch in realen Wolken nicht zu erwarten.
4.2.1.3 Abgrenzung  konvektiver  und  stratiformer 
Niederschlagsprozesse 
Wie bereits eingangs erwähnt, soll innerhalb der auf Basis der Wolkenpara­
meter  erfassten  Niederschlagsfelder  eine  Unterscheidung  zwischen  strati­
form regnenden und deutlich konvektiv dominierten Wolkenregionen mög­
lich sein. Diese Prozessidentifikation geht auf die Enhanced CST (ECST, 
REUDENBACH 2003) zurück, die wiederum auf der die Convective Stratiform 
Technique (CST) von ADLER & NEGRI (1988) aufbaut.
Die entscheidende Innovation der ECST liegt in der Berücksichtigung eines 
Kanals im wasserdampfabsorbierenden Spektrum bei 6,7 µm (TWV) zusätz­
lich  zum  11  µm  IR-Kanal  (TIR).  Nach  TJEMKES et  al.  (1997,  vgl.  auch 
OTTENBACHER &  SCHMETZ 1994)  sind  die  Schwarzkörpertemperaturen  der 
Oberflächen hochreichender, optisch dicker Wolken im Bereich der Wasser­
dampfbanden (WV) wärmer als im IR-Spektrum. Positive Temperaturdiffe­
renzen zwischen TWV und TIR lassen folglich den Rückschluss auf die Tropo­
pausentemperatur und damit eine statistische Abgrenzung der für sommer­
liche Starkniederschläge verantwortlichen, hochreichenden Cumulonimbus-
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Nimbostratus-Wolkenkomplexe  zu  und ermöglichen  somit  auch  eine  Ab­
grenzung konvektiver Prozesse von stratiformen Niederschlagsflächen (vgl. 
Kap. 2.3 bzw. Abb. 5).
Abbildung 40 zeigt das Identifikationsschema des im Folgenden als Convec­
tion Identification RADS (CI-RADS) bezeichneten Algorithmus. Zunächst 
wird die in der Regel unimodale Häufigkeitsverteilung aller Pixel mit TIR < 
256 K und TWV - TIR > 0 K analysiert. Der TIR -Wert des 1. Quartils der Ver­
teilung stellt die Temperatur der Tropopause (TTrop), der des 3. Quartils die 
maximale Wolkenoberflächentemperatur für  Regionen mit erhöhten strati­
formen Niederschlägen (Tmax) dar. Pixel mit TIR < TTrop oder mit TTrop < TIR < 
Tmax und einem Temperaturgradienten  zu den Nachbarpixeln  größer  2  K, 
werden als konvektiv klassifiziert. Potentiell erhöhte Regenraten (TIR < Tmax), 
jedoch nur Temperaturgradienten zwischen 1 und 2 K aufweisende Pixel 
stellen  Regionen  verstärkter  stratiformer  Niederschläge  in  unmittelbarer 
Umgebung von konvektiven Kernen dar. Weitere Ausführungen sowie eine 
umfassende Validierung dieses Identifikationsschemas sind bei  REUDENBACH 
(2003) zu finden.
Die zusätzliche Implementierung der CI-RADS-Technik ermöglicht folglich 
eine  prozessorientierte  Differenzierung  von  Teilen  der  in  CP-RADS  er­
fassten  Niederschlagsfläche.  Dabei  können  konvektiv  geprägte  Regionen 
von stratiform regnenden Bereichen unterschieden werden. Eine flächenmä­
ßig vollständige Untergliederung der Prozesse ist mit CI-RADS jedoch nicht 
möglich, da der Algorithmus auf den bisher üblichen Konzepten zur Ablei­
tung der Niederschlagsfläche beruht, die gerade in den Mittelbreiten Defizi­
te aufweisen (vgl. Kap. 2.2). Die von CI-RADS klassifizierten Prozesse sind 
deshalb räumlich  auf die  von den WV-/IR-Verfahren  erfassbaren Nieder­
schlagsflächen beschränkt, die in der Regel kleiner als bzw. maximal gleich 
groß wie  die  durch  die  neue CP-RADS-Technik ermittelten  Flächen sind 
(vgl. Kap. 5). Die ausschließlich durch das CP-RADS-Modul identifizierten 
Abbildung 40: Übersicht über das CI-RADS-Schema.
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Niederschlagsregionen werden als stratiform regnend interpretiert. Eine ge­
nauere Differenzierung dieser Bereiche, z.B. auf Basis der abgeleiteten Wol­
kenparameter, ist im Rahmen zukünftiger Studien geplant.
4.3 Zusammenfassende  Übersicht  über  das  Rain  Area 
Delineation  Scheme  RADS  zur  Erfassung  der 
Niederschlagsfläche in den Mittelbreiten
Zusammenfassend ist  in Abb. 41 eine Übersicht über den Ablauf der neu 
entwickelten Verfahrenskombination aus SACURA und RADS zur Ablei­
tung der Niederschlagsfläche über Mitteleuropa bzw. vergleichbarer Regi­
onen der Mittelbreiten dargestellt. Ausgangspunkt sind die empfangenen Sa­
tellitendaten, die zunächst im Rahmen der operationellen MODIS-Prozessie­
rungskette (MOPS) vorverarbeitet werden. Die resultierenden, geokorrigier­
ten und kalibrierten Satellitenszenen bilden die Grundlage für die Berech­
nung der optischen Wolkendicke und des effektiven Wolkentropfenradius 
durch  das  erweiterte  SACURA-Verfahren.  Dafür  notwendige  Zusatzdaten 
der Bodenalbedo sowie eine binäre Wolkenmaske zur Abgrenzung der wol­
kenfreien und bewölkten Flächen werden ebenfalls in MOPS berechnet. Die 
Abgrenzung  regnender  und  nicht-regnender  Wolkenregionen  erfolgt  an­
schließend in der neu entwickelten CP-RADS-Technik, und die hieraus re­
sultierenden  Niederschlagsfelder  können  abschließend  mittels  CI-RADS 
prozessorientiert in konvektive und stratiforme Niederschlagsgebiete unter­
gliedert werden.
Die auf der Verwendung der Wolkenparameter in RADS beruhende Quali­
tätsverbesserung ergibt sich beispielhaft aus Abb. 42. In Abb. 42a ist die sy­
noptische Situation für die MODIS-Szene vom 5. August 2002, 11:05 UTC, 
dargestellt.  Die  Druckverteilung  resultiert  aus  dem Gegenspiel  zwischen 
dem sich abschwächenden Hoch Elke und den im Nordwesten der Aufnah­
me  bereits  erkennbaren  Frontenausläufern  des  heranziehenden  Tiefs  Ilse 
(vgl. Kap. 4.2.1.1).
Abbildung 42b zeigt die vom Radarnetzwerk des Deutschen Wetterdienstes 
erfassten  Niederschlagsfelder  für  11:00  UTC,  denen  die  durch  den  CI-
RADS-Algorithmus  klassifizierten,  durch  konvektive  bzw.  erhöhte  strati­
forme Niederschläge dominierten Wolkenregionen überlagert sind. Da die 
Prozessidentifikation von CI-RADS, wie bereits  erwähnt,  auf einem WV-
/IR-Verfahren beruht, können die hierdurch ausgewiesenen Niederschlags­
prozeßflächen stellvertretend für die Qualität einiger der bisherigen operati­
onellen Niederschlagsretrievals betrachtet werden. Es ist zu erkennen, dass 
im Norden nur vereinzelte Wolkencluster innerhalb des über weite Flächen 
regnenden Wolkenbandes von CI-RADS erkannt und auch die Niederschlä­
ge aus den nur schwach konvektiven, relativ warmen Wolken im Zentrum 
der Aufnahme zum größten Teil nicht erfasst werden.
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In Abb. 42c sind die Ergebnisse der auf den Wolkenparametern beruhenden 
CP-RADS-Technik den Radardaten  überlagert.  Die  großräumigen Nieder­
schlagsflächen über Nord- und Mitteldeutschland werden jetzt größtenteils 
erfasst, zum Teil geringfügig überschätzt, und nur im Zentrum der Aufnah­
me finden sich Wolken, die dem ersten Anschein nach ausschließlich vom 
Radarnetzwerk  als  regnend  ausgewiesen  wurden.  In  unmittelbarer  räum­
licher Nähe treten jedoch satellitenbasierte Niederschlagszellen auf, die be­
züglich Größe und Form in hohem Maße mit  den radarbasierten Flächen 
übereinstimmen, so dass beide Verfahren hier offenbar die gleichen Nieder­
schlagsfelder erkennen. Der räumliche Versatz von einigen 10er Kilometern 
ist auf die angesprochenen, durch die Aufnahmeperspektive bedingten, un­
terschiedlichen Messkonzepte zurückzuführen.
Dieses erste Beispiel zeigt grundsätzlich das Potential der neu entwickelten 
Verfahrenskombination  aus  SACURA und  RADS (bzw.  CP-RADS).  Für 
eine  fundierte  Bewertung der  Qualität  von RADS ist  jedoch  eine  umfas­
sende Validierungsstudie notwendig, deren Ergebnisse im folgenden Kapitel 
vorgestellt werden.
Abbildung 41: Überblick über die neu entwickelte Methodenkombination aus 
SACURA und RADS.
PDS repräsentiert die empfangenen MODIS-Daten, WM die Wolkenmaske, 
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Abbildung  42: Vergleich der satelliten- und radarbasierten Niederschlagsflächen für 
die Terra-MODIS-Szene vom 05.08.2002, 11:05 UTC. 
Abbildung (a) zeigt die Kanal 31 (11µm) überlagerte synoptische Situation, (b) den 
Vergleich der Niederschlagsflächen des CI-RADS-Algorithmus mit dem DWD-PC-
Produkt und (c) den Vergleich der Radardaten mit der neu entwickelten CP-RADS-
Technik.
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5 Validierung  des  Rain  Area  Delineation  Scheme 
RADS
Die  Qualität  des  entwickelten  Verfahrenskomplexes  aus  SACURA  und 
RADS  wurde  auf  der  Grundlage  von  221  Terra-MODIS-Szenen  für  den 
Zeitraum Januar bis August 2004 untersucht.  Die MODIS-Szenen wurden 
keiner Vorauswahl unterzogen und stellen alle zentralen Überflüge dar, die 
in diesem Zeitraum an der Universität Marburg fehlerfrei empfangen wur­
den.
Nachfolgend  werden  zunächst  die  verwendeten  Validierungstests  vorge­
stellt,  bevor  die  Testresultate  beispielhaft  an  zunächst  drei  ausgewählten 
MODIS-Szenen diskutiert werden. Daran anschließend findet sich eine zu­
sammenfassende Darstellung der Validierungsergebnisse aller einbezogenen 
MODIS-Szenen.
5.1 Strategie  zur  Validierung  dichotomer 
Niederschlagsinformationen  und  verwendete 
statistische Testverfahren
Im Rahmen der International  Precipitation Working Group (IPWG), einer 
Arbeitsgruppe  der  Coordination  Group  for  Meteorological  Satellites 
(CGMS) und der World Meteorological Organization (WMO), wurde 2003 
ein  Validierungsprojekt  mit  dem Ziel  gegründet,  weltweit  und in  nahezu 
Echtzeit die eingesetzten Niederschlagsalgorithmen und Vorhersagemodelle 
mit Bodenradarmessungen und Niederschlagsstationen zu vergleichen. Hier­
zu gehört auch die Verwendung einheitlicher Testverfahren. Der Fokus der 
Tests  beruht  auf  dem Qualitätsbegriff  von  MURPHY (1993),  der  damit  die 
Übereinstimmung  (Treffgenauigkeit)  zwischen  Produkt  und  Referenz  be­
schreibt und auf dem die meisten meteorologischen Verifizierungen aufbau­
en. Vor dem Hintergrund der Einbindung des neu entwickelten RADS in die 
Aktivitäten der IPWG werden die von ihr  vorgeschlagenen Testverfahren 
auch in dieser Arbeit verwendet. 
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5.1.1 Datengrundlage  für  die  Validierung  dichotomer 
Niederschlagsinformationen
Die durch RADS generierten Niederschlagsprodukte sind dichotom, weisen 
also binäre  Niederschlagsinformationen (ja/nein)  pro Pixel  auf.  Als Refe­
renzdatensätze  wurden die  auf  Radarmessungen basierenden PC-Produkte 
des DWD verwendet. Die maximale zeitliche Abweichung zwischen Satelli­
tenüberflug und Radarmessung beträgt durch den 15-minütigen Scanzyklus 
der DWD-Radargeräte 7,5 Minuten.
Der Vorteil der Radardaten gegenüber den ebenfalls häufig in Evaluierungs­
studien verwendeten Stationsmessungen liegt darin, dass sie direkt die räum­
liche Verteilung der Niederschlagsfelder mit der höchsten Genauigkeit aller 
operationellen,  bodengebundenen Verfahren erfassen und nicht  erst  räum­
lich  interpoliert  werden müssen.  Zudem könnte  bei  der  Verwendung von 
Stationsdaten die Validierung nicht  auf Aufnahmebasis durchgeführt wer­
den, da zum Ausgleich der auf der physikalisch unbegründeten Skalierung 
der Punktmessungen im Raum beruhenden Fehler eine zeitliche Integration 
(Tage bis Monate) der Referenz- und somit auch der Satellitendaten notwen­
dig würde (z.B.  ADLER et al. 2001;  ADLER et al. 2002;  EBERT & WEYMOUTH 
2003; SMITH et al. 2004). Auf die im Rahmen einiger Studien durchgeführte, 
kontinuierliche  Kalibrierung  der  radarbasierten  Niederschlagsraten  durch 
konventionelle  Stationsmessungen (z.B.  EBERT 2004;  JANOWIAK 2004;  KIDD 
2004)  kann verzichtet  werden,  da  nicht  die  Niederschlagsmenge,  sondern 
die Niederschlagsfläche verglichen wird, die in ihrem Ausmaß durch eine 
derartige Kalibrierung nicht verändert würde.
Es ist anzumerken, dass auch die auf Radardaten basierende Abgrenzung der 
Niederschlagsfläche von den in Kap. 3.2.1 beschriebenen Fehlerquellen be­
einflussbar ist und somit nicht von einer absoluten, „wahren“ Referenz ge­
sprochen  werden  kann.  Streng  genommen  müsste  daher  von  einer  Ver­
gleichs- bzw. Evaluierungsstudie und nicht von einer Validierung des Ver­
fahrens gesprochen werden (vgl. EBERT 2002). Die Begriffe werden im Rah­
men dieses Kapitels jedoch synonym verwendet, und das zu untersuchende 
Produkt, in diesem Fall also die satellitenbasierte Niederschlagsfläche, wird 
dann als korrekt angesehen, wenn es mit den Referenzdaten übereinstimmt. 
Die Verwendung von Begriffen wie Über- bzw. Unterschätzung der Nieder­
schlagsfläche ist ebenfalls in diesem Kontext zu betrachten. Eine Diskussion 
der Einflüsse von Fehlern in Referenzdaten auf die Validierungsergebnisse 
ist bei KRAJEWSKI et al. (2000) zu finden.
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5.1.2 Datenaufbereitung  für  die  Validierung  der  MODIS-
Produkte
Die Basis für die statistische Auswertung bildet eine Kontingenztabelle (vgl. 
Tab. 8). Die Tabelle umfasst 9 Felder, in denen die Anzahl der jeweils als 
regnend (Index  j) bzw. nicht-regnend (Index  n) eingestuften Pixel der Pro­
dukt- und Referenzdaten sowie alle möglichen Kombinationen erfasst wer­
den. Zeigen sowohl die Satelliten- als auch die Radardaten die gleiche Ei­
genschaft für ein Pixel an, so wird dies im Folgenden für regnende Pixel als 
„Treffer“ (SjRj) und für nicht-regnende Pixel als „korrekt negativ“ (SnRn) be­
zeichnet.  Zeigt nur einer der beiden Datensätze Niederschlag, gilt  das als 
„falscher Alarm“ (SjRn) bzw. als „übersehen“ (SnRj). Die jeweilige Summe 
der Pixel, die in den Satelliten- bzw. Radardaten als regnend bzw. nicht-reg­
nend klassifiziert wurden, ist durch Sj, Sn, Rj und Rn angegeben und die Ge­
samtzahl aller in den Vergleich mit einbezogenen Pixel ist TSR.
Aufgrund der Problematik des Einsatzes von Radarmessungen im alpinen 
Gelände (z.B. Bodenclutter)  wurde der unmittelbare  Alpenraum nicht  be­
rücksichtigt und nur die jeweils 558.997 Pixel umfassende Fläche nördlich 
der Alpen,  die im offiziellen Gültigkeitsbereich des PC-Produkts liegt,  in 
den Vergleich mit einbezogen (vgl. z.B. Abb. 43). Insgesamt basiert die Va­
lidierungsstudie somit auf rund 124 106 Datenpaaren, wobei die Klasse 0 der 
PC-Produkte für niederschlagsfreie, alle übrigen Klassen für regnende Pixel 
stehen (vgl. Tab. 2).
Pro Szene wurden drei unterschiedliche Kontingenztabellen generiert. Im er­
sten Fall wurden alle im Satellitenprodukt identifizierten Niederschlagsflä­
chen auf Pixelebene mit den Referenzdaten verglichen. Die Testergebnisse 
stellen somit ein auf 1 km2 genaues Qualitätsmaß dar. Im zweiten Fall wur­
den  auf  Produktseite  nur  solche  Niederschlagsflächen  berücksichtigt,  die 
auch vom CI-RADS-Algorithmus identifiziert wurden. Hierdurch wird eine 
bessere Einschätzung der Qualität der neu entwickelten CP-RADS-Technik 
analog zu Abb. 42 möglich, da, wie bereits erwähnt, die von CI-RADS aus­
gewiesenen Niederschlagsregionen in erster Näherung als repräsentativ für 
einige der bisher operationellen WV-/IR-Niederschlagsretrievals angesehen 
werden können.
Die dritte Version der Kontingenztabelle soll den Einfluss von Lagefehlern 
reduzieren.  Diese  sind  überwiegend  auf  die  unterschiedlichen  Beobach­
tungsperspektiven  von Satelliten-  und  Radardaten  zurückzuführen,  da  die 
Satellitendaten  die  zu  Niederschlägen  führenden  Wolkenoberflächen  ab­
grenzen, die Radargeräte aber die, z.B. durch Winddrift, deutlich gegenüber 
den Wolkenregionen versetzten Niederschlagstropfen in Bodennähe erfas­
sen. Dieser Einfluss wird durch den zeitlichen Versatz der Produkt- und Re­
ferenzdaten unter Umständen noch erhöht. In der Regel werden Lagefehler 
durch  eine  zeitliche sowie räumliche Aggregation über  Stunden bis  Tage 
und 20 bis 100 km minimiert, was zudem die Fehlerwahrscheinlichkeit in 
den Referenzdatensätzen reduziert (vgl. WWRP/WGNE 2005; MBRC 2005; 
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NOAA 2005; KIDD 2004). Da jedoch eine zeitliche Aggregation nur bei qua­
si-kontinuierlichen  Messungen,  z.B.  bei  Verwendung  geostationärer  Sen­
soren, möglich wäre und nicht auf die täglichen MODIS-Szenen angewendet 
werden kann, wird bei der dritten Art der Werterfassung für die Kontingenz­
tabelle ein räumlicher Toleranzbereich eingeräumt. Über ein als „Treffer“ 
bzw. „korrekt negativ“ bewertetes Pixel entscheidet folglich nicht mehr das 
unmittelbar  korrespondierende  Referenzpixel,  sondern  es  ist  ausreichend, 
wenn ein Pixel innerhalb einer 20-km-Toleranz die gleiche Eigenschaft wie 
das aktuelle Produktpixel aufweist. Es ist anzumerken, dass die Berücksich­
tigung der räumlichen Toleranz sowohl die in den Test einfließende Fläche 
an den Grenzen der Aufnahme verringert, als auch die Summe der im Radar 
als regnend bzw. nicht-regnend gezählten Pixel verändert. Ersteres ist ver­
antwortlich  für  geringfügige  Veränderungen  des  Niederschlagsflächenan­
teils  in  den  Satellitendaten,  letzteres  führt  bei  kleinräumig sehr  differen­
zierten  Niederschlagsfeldern  zu  Abweichungen  im radarbasierten  Nieder­
schlagsflächenanteil von mehreren Prozentpunkten (vgl. Tabellen in Abb. 43 
bis 45). 
5.1.3 Verwendete statistische Testwerte
Die im Folgenden beschriebenen und im Rahmen der Validierung verwen­
deten Tests sind, sofern nicht explizit vermerkt,  STANSKI et al. (1989) sowie 
den gemeinsamen Zusammenstellungen des World Weather Research Pro­
gram (WWRP) und der WMO Working Group on Numerical Experimentati­
on (WGNE, WWRP/WGNE 2005) entnommen. Ausgangsbasis für die Be­
rechnung der Testwerte sind die vorgestellten und auf drei unterschiedliche 
Arten generierten Kontingenztabellen.
Accuracy
Die  Accuracy gibt die Genauigkeit  des Produkts an, indem sie den Anteil 
der korrekt identifizierten Pixel nach  
[ ]0;1 , :1j j n n
SR




= ∈ , (76)
berechnet. Der Wertebereich dieses Tests liegt zwischen 0 und 1, und eine 
optimale Übereinstimmung würde durch den Wert 1 wiedergegeben. Da in­
nerhalb einer Satellitenszene in der Regel der Anteil der niederschlagsfreien 
Tabelle 8: Übersicht über die Felderkombinationen der verwendeten Kontingenztabelle.
Radar ja Radar nein Gesamt
Satellit ja SjRj SjRn Sj
Satellit nein SnRj SnRn Sn
Gesamt Rj Rn TSR
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Fläche deutlich größer ist als der Anteil der regnenden Fläche, kann das Er­
gebnis des Tests oft durch die große Anzahl von SnRn dominiert und deshalb 
irreführend sein. 
Bias
Der bereits in Kap. 4.2 vorgestellte  Bias ist ein Indikator für die Tendenz 
des Produkts zur Über- (Bias > 1) bzw. Unterschätzung (Bias < 1) der Nie­
derschlagsfläche und berechnet sich nach 
[ ]0; , :1j j j n j
j j n j j
S R S R S
Bias optimal
S R S R R
+
= = ∈ ∞
+
. (77)
Der optimale Wert liegt bei 1. Theoretisch ist ein Bias von 1 auch ohne jeg­
liche räumliche Übereinstimmung möglich. Eine visuelle Untersuchung aller 
221 verwendeten Aufnahmen zeigte jedoch, dass,  mit Ausnahme von vier 
nahezu niederschlagsfreien Szenen (Niederschlagsflächenanteil  ≈ 1%), alle 
Aufnahmen eine hohe räumliche Überschneidung der im Satellitenbild und 
Radarprodukt identifizierten Niederschlagsflächen aufweisen.
Probability of detection
Die Probability of detection (POD) gibt den Anteil der im Satellitenverfah­
ren korrekt als regnend klassifizierten Pixel in Bezug auf die laut Radarda­
ten tatsächlich regnende Pixelsumme an:
[ ]0;1 , :1j j j j
j j n j j
S R S R
POD optimal




Der Wertebereich liegt, wie bei allen Wahrscheinlichkeiten, zwischen 0 und 
dem optimalen Wert 1. Nachteilig ist, dass sich die  POD durch die Erhö­
hung der Anzahl regnender Pixel in der Satellitenszene künstlich verbessern 
lässt, weil damit die Wahrscheinlichkeit für  SjRj steigt. Zusammen mit der 
POD sollte deshalb auch die korrespondierende false alarm ratio angegeben 
werden.
False alarm ratio 
Die False alarm ratio (FAR) gibt den Anteil der satellitenbasierten Nieder­
schlagsfläche an, die fälschlicherweise als regnend klassifiziert wurde und 
berechnet sich nach 
[ ]0;1 , : 0j n j n
j j j n j
S R S R
FAR optimal




Die FAR hat den gleichen Wertebereich wie die POD, jedoch den optimalen 
Wert 0.
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Probability of false detection 
Die  Probability of false detection (POFD) unterscheidet sich von der  FAR 
dadurch, dass sie den Anteil der radarbasierten, niederschlagsfreien Fläche 
angibt, die im Satellitenbild fälschlicherweise als regnend identifiziert wur­
de. Die Basis ist damit nicht Sj sondern Rn: 
[ ]0;1 , : 0j n j n
j n n n n
S R S R
POFD optimal




Der optimalen Wert von 0 kann künstlich erreicht werden, wenn die Anzahl 
der als regnend identifizierten Pixel im Satellitenbild verringert wird, womit 
auch die Wahrscheinlichkeit für einen falschen Alarm (SjRn) sinkt.
Critical success index 
Der Critical success index (CSI) fokussiert auf die Produkt/Referenz Kom­
binationen, die für ein Niederschlagsereignis auf einem Pixel stehen und be­
rechnet sich nach 
[ ]0;1 , :1j j
j j n j j n
S R
CSI optimal




Zwar werden die Fehlerursachen eines nicht optimalen CSI mit Werten klei­
ner 1 nicht aufgelöst, da sowohl falsche Alarme (SjRn) als auch nicht erkann­
te Ereignisse (SnRj) mit einbezogen werden, jedoch ist der CSI nicht wie bei­
spielsweise die  Accuracy von den in der Regel größeren, nicht-regnenden 
Flächenanteilen abhängig.
Equitable threat score 
Der Equitable threat score (ETS) bezieht wie der CSI nur die im Satelliten- 
und/oder Radardatensatz als regnend klassifizierten Pixel  mit ein,  berück­
sichtigt jedoch im Unterschied zum CSI auch die Wahrscheinlichkeit für zu­
fällige  Übereinstimmungen  zwischen  den  Daten.  Daher  wird  Zähler  und 
Nenner im ETS um  
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ergänzt. So wird z.B. der Einfluss prinzipiell häufiger auftretender Nieder­
schlagsereignisse in feuchten gegenüber trockenen Klimaten relativiert, da 
in ersteren die Wahrscheinlichkeit für ein korrekt als regnend identifiziertes 
Pixel von vorne herein höher ist.




Die Hansen Kuipers discriminant (HKD) ist ein Maß für die Fähigkeit des 
Satellitenverfahrens, zwischen regnenden und nicht-regnenden Pixeln zu un­
terscheiden und verwendet als erster bisheriger Test alle Werte der Kontin­
genztabelle: 
[ ]1;1 , :1
j j j n
j j n j j n n n
S R S R
HKD POD POFD
S R S R S R S R
optimal




Ähnlich wie für die POD sind für aussagekräftige Ergebnisse der HKD häu­
fig auftretende Ereignisse notwendig, so dass die  HKD bei Szenen mit nur 
vereinzelten,  kleinen Niederschlagsflächen von einer  Interpretation ausge­
nommen werden sollte.
Heidke skill score
Wie beim ETS wird auch beim Heidke skill score (HSS) die zufallsbedingte 
Wahrscheinlichkeit korrekt identifizierter Pixel berücksichtigt. Diesmal wer­
den jedoch auch die korrekt als nicht-regnend identifizierten Pixel über
( ) ( ) ( ) ( )
( ; )
1
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Die Korrektur der zufälligen Wahrscheinlichkeit richtig identifizierter Pixel 
verringert folglich den in der Regel großen Einfluss der korrekt als nieder­
schlagsfrei identifizierten Flächen.
Odds ratio
Die Odds ratio (OR) gibt die Wahrscheinlichkeit eines richtig identifizierten 
Pixels gegenüber der eines falsch ausgewiesenen Pixels (SjRn) an: 
[ ]0; , :j j n n
n j j n
S R S R
OR optimal
S R S R
+
= ∈ ∞ ∞
+
. (87)
Sie kann auch als der Quotient aus  POD / (1 –   POD) dividiert durch den 
Quotienten aus POFD / (1 – POFD) angesehen werden. Nachteilig ist v. a., 
dass der optimale Wert unendlich und die Güte von OR somit schwer diffe­
renzierbar ist.
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5.2 Ergebnisse der Validierungsstudie
Die nachfolgenden Kapitel zeigen die Ergebnisse der Vergleichsstudie auf 
der Grundlage der soeben beschriebenen, statistischen Tests. Auf eine de­
taillierte Beschreibung und graphische Darstellung jeder einzelnen der 221 
verwendeten MODIS-Szenen wird verzichtet, da dies für eine quantitative 
Bewertung des neu entwickelten RADS an dieser Stelle nicht notwendig ist 
und den Rahmen der vorliegenden Arbeit übersteigen würde. Um eine bes­
sere Interpretation der Testergebnisse zu ermöglichen, werden im Folgenden 
zunächst  die  Validierungsergebnisse  für  drei  MODIS-Aufnahmen genauer 
vorgestellt. Die Auswahl der drei Szenen erfolgte auf Basis der Testergeb­
nisse, so dass jeweils eine Szene als repräsentativ für die Gruppe der mäßig 
guten bis hin zur sehr guten Übereinstimmung zwischen Produkt- und Refe­
renzdaten angesehen werden kann.
5.2.1 Ergebnisse ausgewählter MODIS-Szenen
Die in den nachfolgenden drei Fallstudien dargestellten Abbildungen sind 
identisch aufgebaut. Abbildung a zeigt jeweils den 11 µm Kanal der verwen­
deten MODIS-Szenen als Temperaturbild, Abbildung b die aus den Satel­
litendaten abgeleitete Niederschlagsfläche und Abbildung c den Vergleich 
zwischen Satelliten- und Radarprodukt.
Die Niederschlagsfläche in Abbildung b beruht auf der neu entwickelten, die 
Wolkenparameter  berücksichtigenden CP-RADS-Technik.  Zudem sind  in­
nerhalb dieser Flächen die vom CI-RADS-Algorithmus erfassten Bereiche 
gekennzeichnet,  die,  wie  bereits  angesprochen,  als  stellvertretend  für  die 
Qualität einiger der bisher gängigen Niederschlagsretrievals angesehen wer­
den können. Anzumerken ist, dass auch bei einer unabhängigen Anwendung 
der CI-RADS- und CP-RADS-Algorithmen die durch CI-RADS ausgewie­
sene Niederschlagsfläche immer innerhalb der von CP-RADS identifizierten 
Flächen liegt.
In Abbildung c ist jeweils die Überlagerung der Ergebnisse der CP-RADS-
Technik mit dem PC-Radarprodukt des DWD dargestellt. Die drei Katego­
rien repräsentieren Flächen, die nur vom PC-Produkt (1), nur von RADS (2) 
sowie von beiden gemeinsam (3) als regnend klassifiziert wurden.
5.2.1.1 Die MODIS-Szene vom 07.04.2004
Abbildung 43 zeigt  die  MODIS-Szene vom 07.04.2004,  09:56  UTC.  Die 
Wolkenfelder sind das Resultat einer komplexen Wettersituation über Mit­
teleuropa, bei der Deutschland zwischen einem sich nur langsam nach Osten 
fortbewegenden  Tiefdruckgebiet  über  Schleswig-Holstein  bzw.  Dänemark 
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Abbildung 43: Vergleich der satelliten- und radarbasierten Niederschlagsflächen für die 
Terra-MODIS-Szene vom 07.04.2004, 09:56 UTC.
Abbildung (a) zeigt die Verteilung der Oberflächentemperatur im Kanal 31 (11 µm), 
(b) die aus den Satellitendaten abgeleitete Niederschlagsfläche und (c) den Vergleich 
der Niederschlagsflächen des Satelliten- und DWD-PC-Produkts.
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und einem weiteren Tief über Oberitalien lag. Auf diese Weise kam es kon­
tinuierlich  zum Kontakt  feucht-kalter  Luftmassen  polaren  Ursprungs  aus 
Nordwesten und warmer Luftmassen aus Südosten,  was immer wieder zu 
hochreichenden Konvektionsprozessen in Verbindung mit teils heftigen Nie­
derschlägen  und  Gewittern  führte.  Ansätze  solcher  Konvektionsprozesse 
sind sowohl im Nordwesten als auch im Südosten als kalte, kompakte Wol­
kenflächen zu erkennen und werden zusätzlich zur CP-RADS- auch von der 
CI-RADS-Technik als regnend eingestuft (vgl. Abb. 43b). Im Vergleich zu 
den Radarprodukten (Abb. 43c) zeigt sich, dass bei einer Begrenzung auf 
die von CI-RADS erfassten Regionen weite Bereiche der Niederschlagsflä­
che nicht identifiziert werden. Für die Regenflächen aus CP-RADS ist im 
Bereich der kalten Wolken im Westen die Übereinstimmung zwischen Satel­
liten- und Radardaten am größten. Im Südosten der Aufnahme werden die 
durch  beide  Techniken  (PI-  und  CP-RADS)  identifizierten  Niederschläge 
auch vom PC-Produkt  erfasst,  während die  umliegenden Wolkenbereiche, 
die nur von CP-RADS als regnend klassifiziert werden, eine Überschätzung 
der Niederschlagsfläche durch das Satellitenverfahren nahe legen,  da, zu­
mindest  vom Radarstandort  Eisberg aus  gesehen,  keine stärkeren  Nieder­
schläge die Region abgeschattet haben können. Die Überschätzung der Nie­
derschlagsfläche geht auf das Erreichen des Sättigungswertes der effektiven 
Wolkentropfenradien von 35 µm zurück, wodurch die Niederschlagszuwei­
sung  ausschließlich  auf  den  Werten  der  optische  Dicke  beruht,  die  aber 
ebenfalls für den gesamten Wolkenbereich Werte von über 30 aufweist.
Die den Nordosten und Süden der Aufnahme dominierenden Niederschläge 
aus cumuliformen Wolken sind im Radarprodukt flächiger und werden im 
Satellitenverfahren häufig nur im jeweiligen Wolkenkern erkannt. Die Ursa­
chen liegen zum einen in den bereits erwähnten, unterschiedlichen Aufnah­
meperspektiven und Messkonzepten der Satelliten- und Radardaten, die be­
sonders  bei  kleinen  Niederschlagsflächen  zu  signifikanten  Unterschieden 
führen können. Zum anderen gewinnen im Bereich der Wolkenränder dreidi­
mensionale Strahlungsinteraktionen zunehmend an Bedeutung, so dass die 
am Sensor empfangenen Reflexionswerte nicht mehr dem Konzept von SA­
CURA entsprechen, das auf ausgedehnten, oberflächenparallelen und homo­
genen Wolkenschichten basiert. Wie bereits angesprochen, ist eine operatio­
nelle  Korrektur  dieser  3-D-Strahlungseffekte  nicht  möglich  (vgl.  Kap. 
4.1.5.4), so dass die abgeleiteten Wolkenparameter zufällige Fehler aufwei­
sen. Eine Berücksichtigung dieser Fehler bei der autoadaptiven Bestimmung 
der Schwellwerte in der CP-RADS-Technik ist daher nicht möglich.
Die Testergebnisse sind in der Tabelle in Abb. 43 zusammengefasst. Insge­
samt weist die Szene eine Wolkenbedeckung von 98% mit Oberflächentem­
peraturen regnender Wolken von mehr als 270 K auf. Gegenüber dem Ra­
darprodukt, das 28% aller Pixel als regnend identifiziert, umfasst die Nie­
derschlagsfläche im Satellitenprodukt nur 19%, was einen Bias von 0,69 für 
den pixelbasierten Vergleich bedingt und insgesamt eine Unterschätzung der 
Niederschlagsfläche durch das Satellitenverfahren anzeigt. Gegenüber dem 
Bias von 0,09 für die durch CI-RADS identifizierten Flächen ergibt sich bei 
Verwendung von CP-RADS dennoch eine Verbesserung von etwa Faktor 
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7,7.  Ähnliche  Verbesserungen ergeben sich  auch  beim Vergleich  der  üb­
rigen Kenngrößen. So werden auf Pixelbasis durch die CP-RADS-Technik 
jetzt 36% statt vorher 4% der tatsächlich laut Radarprodukt regnenden Pixel 
erkannt (POD) und gleichzeitig wird der Anteil der im Satellitenverfahren 
fälschlicherweise als regnend klassifizierten Pixel um 4 Prozentpunkte ge­
senkt (FAR). Durch die gestiegene Anzahl der aufgrund von CP-RADS als 
regnend klassifizierten Pixel steigt jedoch die POFD von 2% auf 13%, was 
zu einer  HKD von 0,24 führt. Bezieht man nur die zumindest in einem der 
beiden Datensätze als regnend klassifizierten Pixel mit ein (CSI), so wird die 
Anzahl der durch CP-RADS korrekt identifizierten Pixel gegenüber den CI-
RADS-Ergebnissen um nahezu Faktor 7 auf 0,27 erhöht. Noch größere Fak­
toren  (7,5 bis  8,5)  zeigen sich  für  die  Testverfahren,  die  zufällig  korrekt 
identifizierte Pixel berücksichtigen (HSS,  ETS). Die geringste Aussagekraft 
weisen die für CP-RADS und CI-RADS nahezu identische Accuracy und die 
OR auf,  da erstere durch die Anzahl der nicht  regnenden Pixel  dominiert 
wird und letztere keinen endlichen Optimalwert besitzt.
Wie bereits  erwähnt,  werden die Ergebnisse von Niederschlagsmessungen 
bzw. -modellierungen für Vergleichsstudien in der Regel raum-zeitlich ag­
gregiert (vgl. auch  REUDENBACH 2003). Erlaubt man im aktuellen Fall einen 
Toleranzbereich von 20 km, so ergibt sich eine über alle statistischen Indi­
zes hinwegreichende Verbesserung. Die HKD reicht mit 0,97 nahe an ihren 
optimalen Wert von 1,0 heran, der von der POD sogar erreicht wird. Trotz 
der hohen POD sinkt die FAR auf 12%, und CSI,  ETS und HSS differieren 
ebenfalls um maximal 0,15 vom optimalen Wert.
Insgesamt  zeigt  Abbildung 43,  obwohl  sie  hinsichtlich  der  pixelbasierten 
Testergebnisse im unteren Drittel aller 221 Aufnahmen einzuordnen ist, eine 
durchaus hohe visuelle Übereinstimmung zwischen Satelliten- und Radarda­
ten. Vor allem im Vergleich zu den Werten der konventionellen Referenz­
technik CI-RADS wird der signifikante Qualitätszuwachs deutlich. Weicht 
man von einer pixelbasierten Validierung ab und erlaubt eine geringe räum­
liche Toleranz von 20 km, so sind die Werte der Testindizes als sehr gut ein­
zustufen.
5.2.1.2 Die MODIS-Szene vom 21.03.2004
Abbildung 44 zeigt  die  MODIS-Szene vom 21.03.2004,  10:51  UTC.  Die 
nördlich der Alpen von Südwest nach Nordost streichenden Wolkenbänder 
markieren eine Kaltfront mit Abkühlung über alle Schichten, die zu einem 
Tiefdruckgebiet über der Ostsee gehört, das in der Nacht zum 21.03., teil­
weise mit Orkanstärke, von der Nordsee kommend über Dänemark hinweg­
gezogen ist (vgl. Abb. 44a). Die aus Nordwesten einströmende, kühl-feuchte 
Luft  traf  über  Deutschland  auf  sehr  milde  Luftmassen  subtropischen  Ur­
sprungs und führte in der Nacht zu heftigen Niederschlägen mit bis zu 19 
mm in 24 h. Aufgrund der schnellen Zuggeschwindigkeit kam es während 
des Tages jedoch nur noch zu vereinzelten, kurzen Schauern. Abbildung 44b 
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Abbildung 44: Vergleich der satelliten- und radarbasierten Niederschlagsflächen für die 
Terra-MODIS-Szene vom 21.03.2004, 10:51 UTC.
Abbildung (a) zeigt die Verteilung der Oberflächentemperatur im Kanal 31 (11 µm), 
(b) die aus den Satellitendaten abgeleitete Niederschlagsfläche und (c) den Vergleich 
der Niederschlagsflächen des Satelliten- und DWD-PC-Produkts.
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zeigt die  als  regnend markierten Wolkenbereiche.  Im Gegensatz zur MO­
DIS-Aufnahme vom 07.04.2004 ist die dargestellte Niederschlagsfläche aus­
schließlich aufgrund der CP-RADS-Technik identifiziert worden. Das durch 
CI-RADS repräsentierte Referenzschema stellt aufgrund des Fehlens hoch­
reichender  und gleichzeitig kompakter Wolkenflächen,  wie sie charakteri­
stisch für konvektive Kerne sind, in dieser Aufnahme keine Niederschläge 
fest. Das Fehlen von hochreichenden Konvektionswolken ist in diesem Fall 
nicht im Widerspruch zu den in Kap. 2.3 dargestellten kaltfrontalen Nieder­
schlagsprozessen zu sehen, da sich zum Zeitpunkt der Aufnahme die Kalt­
luft bereits über alle atmosphärischen Schichten hinweg durchgesetzt hatte 
und somit stabilisierend wirkte.
Der Vergleich der Niederschlagsflächen in Abb. 44c zeigt erneut eine prin­
zipiell gute Übereinstimmung. Während das Satellitenverfahren die Nieder­
schlagsfläche v.a.  am nördlichen Aufnahmerand und im Südwesten über­
schätzt, trifft das Gegenteil i.d.R. für den zentralen und östlichen Teil des 
Wolkenbandes entlang der Kaltfront zu. Ursächlich für die Unterschätzung 
könnten die Wolkenaufrisse von 30 km bis 40 km Durchmesser in den ent­
lang der Front verlaufenden Wolkenschichten sein, die die Sicht auf boden­
nahe Wolken mit Oberflächentemperaturen nahe +10°C freigeben. Die da­
mit  verbundene Zunahme der  3-D-Strahlungsinteraktionen führt  erneut  zu 
zufälligen Fehlern in  den SACURA Ergebnissen,  die von der CP-RADS-
Technik  nicht  berücksichtigt  werden  können.  Die  bodennahen,  warmen 
Wolken weisen dabei auch in den Zentren der Aufrisse, in denen die Strah­
lungsinteraktionen mit den umliegenden Wolkenrändern am geringsten sind, 
nur optische Dicken von maximal 10 auf. Ob diese Wolken tatsächlich zu 
Niederschlägen führen oder in  diesem Fall  eine Fehlklassifikation seitens 
des PC-Produkts (Radarreflektivitätsklasse 1) vorliegt, kann jedoch nicht ab­
schließend beantwortet werden. Gleiches gilt  für die im Satellitenretrieval 
überschätzten Bereiche im Norden und Südwesten, die durchweg hohe Wer­
te des effektiven Radius und der optischen Dicke aufweisen. Die das Zen­
trum  der  Aufnahme  bestimmenden,  teilweise  regnenden,  cumuliformen 
Wolken sind jedoch aufgrund der oben angesprochenen, unterschiedlichen 
Aufnahmeperspektiven  sowie  verstärkten  3-D Strahlungsinteraktionen  nur 
zum Teil im Satellitenprodukt erfasst.
Im Vergleich zur vorherigen Satellitenszene zeigen die in der Tabelle darge­
stellten  Validierungsergebnisse  im Allgemeinen  bessere  Werte.  Der  Bias 
von 1,04 ist nahe am Optimum und zeigt nur eine leichte Tendenz zur Über­
schätzung der Niederschlagsfläche im Satellitenverfahren, von dem 31% der 
Pixel als regnend identifiziert wurden, im Vergleich zu 30% bei den Radar­
daten. Die Wolkenbedeckung für diese Aufnahme beträgt 88%. Die Testin­
dizes liegen bezogen auf die Ergebnisse aller 221 Szenen im mittleren Wer­
tebereich, obwohl sich die  Accuracy sogar gegenüber der vorherigen Auf­
nahme um 3 Prozentpunkte verschlechtert hat. Diese Abnahme ist durch den 
leicht zurückgegangenen Anteil der niederschlagsfreien Fläche bedingt. Im 
Unterschied hierzu ist die  POD um 15 Prozentpunkte auf 51%, bei gleich­
zeitigem Anstieg der FAR auf ebenfalls 51%, gestiegen. Die höhere  POFD 
von 22% wird durch die überschätzten Niederschlagsflächen im Norden und 
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Südwesten verursacht. Bei Berücksichtigung der räumlichen Toleranz stei­
gen/sinken die Testindizes mit endlichen Optima jedoch alle auf Werte, die 
weniger als 0,14 vom Idealwert abweichen.
5.2.1.3 Die MODIS-Szene vom 30.08.2004
Abbildung 45 zeigt  die  MODIS-Szene vom 30.08.2004,  10:38 UTC. Das 
den östlichen Aufnahmebereich dominierende Wolkenband gehört zu einer 
teilweise bereits okkludierten Kaltfront eines Tiefs über der Nordsee, die im 
Verlauf des Vormittags Deutschland überquerte. Wie in Abb. 45a durch die 
kalten Oberflächentemperaturen zu erkennen, führte eine v.a. im Nordosten 
Deutschlands herrschende, potentiell instabile Schichtung zu flächenhaften 
Konvektionsprozessen,  aus denen es in beiden Algorithmen (PI- und CP-
RADS) zu Niederschlägen kommt (vgl. Abb. 45b). Die weiter nach Süden 
reichenden Ausläufer des kommaförmigen Wolkenbands werden jedoch nur 
von CP-RADS als regnend identifiziert. Gleiches gilt für Teile des Nordwe­
stens  der  Aufnahme,  wo sich,  bedingt  durch  die  kalte  Höhenluft,  bereits 
postfrontale Konvektionswolkencluster  bzw. Gewitter  gebildet  haben. Der 
Vergleich mit den Radardaten in Abb. 45c zeigt eine sehr gute Übereinstim­
mung,  die  repräsentativ  für  das  beste  Drittel  der  insgesamt  verglichenen 
Aufnahmen ist.  Die  ausgedehnten  Niederschlagsflächen  werden  praktisch 
vollständig erfasst. Lediglich am Rand des kommaförmigen Bandes kommt 
es zu Über- bzw. Unterschätzungen. Im postfrontalen Bereich werden von 
den kleineren Wolkenflächen v.a. die Zentren durch die CP-RADS-Technik 
erfasst, was erneut auf die bereits mehrmals erwähnten 3-D-Strahlungsinter­
aktionen sowie die unterschiedlichen Aufnahmeperspektiven zurückzufüh­
ren ist. Wie schon in der Aufnahme vom 21.03.2004 treten Niederschläge 
aus Wolken mit Oberflächentemperaturen bis etwa 270 K auf.
Entsprechend des visuellen Eindrucks sind die Testergebnisse im guten bis 
sehr guten Bereich zu finden. Die Anzahl der von RADS bzw. dem PC-Pro­
dukt jeweils als regnend identifizierten Pixel stimmt auf 1% überein (Bias = 
0,99) und bringt damit eine Steigerung von Faktor 4 gegenüber dem auf dem 
CI-RADS-Algorithmus basierenden Wert.  Die pixelbasierte  POD liegt bei 
75% gegenüber einer  FAR von nur 25% und einer  POFD von 18%.  CSI, 
HSS und HKD liegen nahe oder bei 0,60 und damit um über Faktor 2,6 bes­
ser als bei alleiniger Verwendung von CI-RADS. Zwar ist die OR höher als 
bei den vorherigen Aufnahmen, durch das Fehlen eines endlichen Optimal­
wertes ist sie aber erneut nicht sonderlich aussagekräftig. Gleiches gilt für 
die  Accuracy. Unter Einbeziehung des Toleranzbereichs reichen die Werte 
aller endlichen Indizes besser als +/-0,04 an das jeweilige Optimum heran.
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Abbildung 45: Vergleich der satelliten- und radarbasierten Niederschlagsflächen für die 
Terra-MODIS-Szene vom 30.08.2004, 10:38 UTC.
Abbildung (a) zeigt die Verteilung der Oberflächentemperatur im Kanal 31 (11 µm), 
(b) die aus den Satellitendaten abgeleitete Niederschlagsfläche und (c) den Vergleich 
der Niederschlagsflächen des Satelliten- und DWD-PC-Produkts.
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5.2.2 Ergebnisse auf der Grundlage von 221 MODIS-Szenen
Nachfolgend wird ein Überblick über die Validierungsergebnisse  der  221 
untersuchten MODIS-Aufnahmen gegeben. Die Berechnung der Testwerte 
erfolgt erneut getrennt auf Basis des CP-RADS-Algorithmus und der als Re­
ferenz verwendeten CI-RADS-Technik sowohl auf Pixelebenen als auch un­
ter  Berücksichtigung  der  20-km-Toleranzumgebung.  Eine  tabellarische 
Übersicht über die aggregierten Testergebnisse aller 221 Szenen findet sich 
in den Tabellen 10 bis 12. Die Aufnahmen sind in Abb. 46a nach dem Auf­
nahmedatum, in Abb. 46b sowie den folgenden Grafiken nach dem Anteil 
der Niederschlagsfläche geordnet.  Die Darstellung anhand der Aufnahme­
nummer wurde gewählt, da hierdurch die Abstände zwischen den einzelnen 
Datensätzen auf der Abszisse identisch sind, was wiederum die Interpretati­
on erleichtert. Die jeweils die einzelnen Monate abgrenzenden Aufnahme­
nummern für Abb. 46a sind in Tab. 9 angegeben. Auf eine Darstellung der 
Ergebnisse  der  OR wird verzichtet,  da sie  aufgrund eines  fehlenden end­
lichen Optimums nur unzureichend interpretierbar ist.
5.2.2.1 Anteil  der  Niederschlagsflächen  in  Satelliten-  und 
Referenzdaten
Abbildung 46 zeigt den prozentualen Anteil der Niederschlagsfläche je Auf­
nahme, die von dem Satellitenverfahren bzw. PC-Radarprodukt ausgewiesen 
wurde. Mit Ausnahme von neun Szenen, in denen das Satellitenverfahren 
keinen Niederschlag ausgewiesen hat, weisen alle Aufnahmen regnende Pi­
xel auf, 191 davon mehr als jeweils 1% der Bildfläche. Bei alleiniger Ver­
wendung des CI-RADS würden stattdessen in 102 Szenen keine und in wei­
teren 28 Szenen eine Niederschlagsfläche kleiner 1% identifiziert werden. 
Im Mittel ist in den RADS-basierten Daten ein Niederschlagsflächenanteil 
von 14,4%, im Radarprodukt von 14,6% mit annähernd gleich großer Stan­
dardabweichung zu finden (vgl. Tabellen 10 bis 12). Bezogen auf die An­
zahl der Pixel und nicht deren Lage im Bild ergibt sich daraus lediglich eine 
geringfügige Unterschätzung der Niederschlagsfläche seitens des Satelliten­
retrievals. Der dargestellte zeitliche Verlauf der Flächenanteile bestätigt die 
in der Regel gute Übereinstimmung der satelliten- und radarbasierten Nie­
derschlagsflächenanteile, und erstere liegen nur in Ausnahmefällen deutlich 
über der radarbasierten Kurve.
Tabelle 9: Übersicht über die in Abb. 46a jeweils einen Monat abgrenzende Aufnahmenum­
mer.
Januar 1 Mai 136
Februar 39 Juni 177
März 70 Juli 195
April 98 August 198
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Tabelle  10: Ergebnisse  der  pixelbasierten Validierung der  221  Terra-MODIS-Szenen zwi­
schen Januar und August 2004 unter Verwendung der CP-RADS-Technik.
Test Min Max Mittel Stdab. 1. Qrt 2. Qrt 3. Qrt 4. Qrt
Accuracy 0,55 1,00 0,87 0,11 0,79 0,88 0,96 1,00
Bias 0,00 7,76 1,10 0,93 0,67 0,95 1,24 7,76
POD 0,00 0,93 0,38 0,24 0,22 0,39 0,54 0,93
FAR 0,13 1,00 0,60 0,25 0,39 0,58 0,80 1,00
POFD 0,00 0,56 0,09 0,10 0,02 0,06 0,12 0,56
CSI 0,00 0,80 0,25 0,18 0,11 0,25 0,36 0,80
HKD -0,01 0,81 0,29 0,19 0,16 0,30 0,40 0,81
ETS 0,00 0,70 0,18 0,14 0,01 0,17 0,26 0,70
HSS 0,00 0,82 0,28 0,19 0,14 0,29 0,41 0,82
Nd-Fläche Satellit 0,00 0,75 0,14 0,15 0,03 0,10 0,22 0,75
Nd-Fläche Radar 0,00 0,71 0,15 0,14 0,03 0,10 0,24 0,71
Tabelle  11: Ergebnisse  der  pixelbasierten Validierung der  221  Terra-MODIS-Szenen zwi­
schen Januar und August 2004 unter ausschließlicher Verwendung der CI-RADS-Technik.
Test Min Max Mittel Stdab. 1. Qrt 2. Qrt 3. Qrt 4. Qrt
Accuracy 0,46 1,00 0,86 0,13 0,76 0,90 0,97 1,00
Bias 0,00 4,33 0,15 0,50 0,00 0,00 0,11 4,33
POD 0,00 0,79 0,06 0,12 0,00 0,00 0,04 0,79
FAR 0,00 1,00 0,73 0,34 0,48 1,00 1,00 1,00
POFD 0,00 0,33 0,02 0,05 0,00 0,00 0,01 0,33
CSI 0,00 0,63 0,04 0,09 0,00 0,00 0,04 0,63
HKD 0,04 0,54 0,04 0,09 0,00 0,00 0,03 0,54
ETS -0,02 3,74 0,03 0,05 0,00 0,00 0,02 0,37
HSS 0,04 0,55 0,04 0,09 0,00 0,00 0,04 0,55
Nd-Fläche Satellit 0,00 0,55 0,03 0,07 0,00 0,00 0,01 0,55
Nd-Fläche Radar 0,00 0,71 0,15 0,14 0,03 0,10 0,24 0,71
Tabelle 12: Ergebnisse der Validierung der 221 Terra-MODIS-Szenen zwischen Januar und 
August 2004  unter  Verwendung der  CP-RADS-Technik und  Zulassung eines  Toleranzbe­
reichs von 20 km.
Test Min Max Mittel Stdab. 1. Qrt 2. Qrt 3. Qrt 4. Qrt
Accuracy 0,77 1,00 0,97 0,04 0,96 0,98 1,00 1,00
Bias 0,00 73,00 1,98 5,37 1,06 1,16 1,50 73,00
POD 0,00 1,00 0,96 0,11 0,96 1,00 1,00 1,00
FAR 0,00 1,00 0,32 0,30 0,10 0,19 0,47 1,00
POFD 0,00 0,36 0,03 0,04 0,00 0,02 0,04 0,36
CSI 0,00 1,00 0,69 0,26 0,59 0,76 0,88 1,00
HKD 0,00 1,00 0,92 0,12 0,90 0,96 0,99 1,00
ETS 0,00 1,00 0,65 0,26 0,53 0,72 0,85 1,00
HSS 0,00 1,00 0,75 0,25 0,69 0,84 0,92 1,00
Nd-Fläche Satellit 0,00 0,76 0,15 0,15 0,03 0,10 0,22 0,76
Nd-Fläche Radar 0,00 0,77 0,13 0,15 0,02 0,08 0,19 0,77
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5.2.2.2 Accuracy und Bias
Mit Ausnahme von drei Aufnahmen zeigt der in Abb. 47a dargestellte Ver­
lauf der  Accuracy, dass in allen Aufnahmen mindestens 60, meist über 70 
bis 80%,  aller  Pixel  korrekt  identifiziert  wurden.  Ein Vergleich mit  Abb. 
46b zeigt jedoch, dass der Anteil der nicht regnenden bzw. wolkenfreien Pi­
xel die  Accuracy dominiert, da diese quasi-kontinuierlich mit zunehmender 
Niederschlagsfläche abnimmt und Werte nahe oder gleich 100% vor allem 
bei Aufnahmen mit sehr wenigen bis keinen Niederschlägen erreicht.  Die 
Aussagekraft ist deshalb, wie bereits erwähnt, stark begrenzt, so dass auch 
die gestiegenen Werte der Accuracy bei Berücksichtigung der 20 km Tole­
ranz nur untergeordnete Bedeutung haben.
Abbildung  46:  Anteil  der  Niederschlagsfläche  im  RADS- 
und DWD-PC-Produkt für die in die Validierung mit einbe­
zogenen  221  Terra-MODIS-Aufnahmen  zwischen  Januar 
und August 2004. 
Die Aufnahmen sind in Abbildung (a) nach Datum (vgl. Ta­
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Abbildung 47: Bias und Accuracy der 221 nach zunehmendem 
Anteil der Niederschlagsfläche sortierten Terra-MODIS-Szenen 
zwischen Januar und August 2004.
Abbildung (a) zeigt die Ergebnisse unter Verwendung der CP-
RADS-Technik  auf  Pixelbasis,  (b)  den  Verlauf  unter  aus­
schließlicher  Verwendung des  CI-RADS-Algorithmus auf Pi­
xelbasis  und  (c)  die  Indexwerte  bei  Verwendung  von  CP-
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Auch die Bias-Verteilung zeigt eine Abhängigkeit von der Niederschlagsflä­
che. Diese weist jedoch zum einen eine genau umgekehrte Tendenz auf und 
ist  zum anderen deutlich schwächer ausgeprägt als  bei der  Accuracy.  Mit 
steigendem Anteil  der regnenden Pixel  nimmt die Schwankungsbreite  um 
den optimalen Wert von 1 ab, und der vereinzelt auftretende Bias größer 2 
korrespondiert  meistens  mit  niederschlagsarmen  Szenen,  in  denen  Diffe­
renzen der jeweils als regnend klassifizierten Pixel im 10er bis 100er Be­
reich  z.T.  mehrere  hundert  Prozent  Anteil  an  der  in  den  Radardaten  er­
fassten Niederschlagsfläche ausmachen. Insgesamt und damit im Gegensatz 
zu dem direkten Vergleich der Niederschlagsanteile (vgl. Kap. 5.2.2.1) er­
gibt sich aus dem Mittelwert des  Bias von 1,1 (Standardabweichung 0,93) 
eine leichte Tendenz zur Überschätzung der Niederschlagsfläche durch das 
Satellitenretrieval. Diese Überschätzung steht jedoch in keinem Verhältnis 
zu einem Bias von 0,15 (Standardabweichung 0,50), der bei ausschließlicher 
Verwendung des CI-RADS-Algorithmus zu erwarten wäre. Bei Berücksich­
tigung eines Toleranzbereichs von 20 km fällt  auf,  dass der  Bias für vier 
Szenen mit sehr geringer Niederschlagsfläche auf Werte größer 7 (bis 72) 
ansteigt. Ursächlich hierfür sind die bereits in Kap. 5.1.3 genannten, de fac­
to niederschlagsfreien Aufnahmen mit Niederschlagsflächenanteilen um 1%, 
die räumlich in keinem direkten Zusammenhang stehen. Bei Vernachlässi­
gung der räumlichen Kongruenz kommt es dennoch zu einem guten  Bias-
Wert,  da  die  Niederschlagsflächen  eine  vergleichbare  Anzahl  von Pixeln 
aufweisen.  Umgekehrt  bestätigen die  übrigen  Bias-Werte  den auch durch 
eine visuelle Analyse gewonnenen Eindruck der guten räumlichen Überein­
stimmung der Niederschlagsflächen in den verwendeten Szenen. Dies zeigt 
sich auch in der Anzahl der Aufnahmen mit Bias-Werten von 1 +/-0,25, die 
um 27% zugenommen hat.
5.2.2.3 POD, FAR und POFD
Abbildung 48 zeigt den Verlauf der POD. In 75% aller Aufnahmen wurden 
mehr als 22% und in der Hälfte der Aufnahmen mehr als 39% aller durch 
die Radardaten als regnend ausgewiesenen Pixel auf einen Kilometer genau 
erkannt, und immerhin 31% der Szenen haben POD-Werte größer 50%. Der 
Mittelwert  über alle  Aufnahmen liegt  bei  38%,  mit  einer  Standardabwei­
chung von 24 Prozentpunkten. Verursacht wird der relativ niedrige Mittel­
wert durch 36 POD-Werte kleiner 10%, die auf Aufnahmen basieren, in de­
nen die Niederschläge des Satellitenretrievals maximal 1% der Fläche, die 
des Radarprodukts maximal 5% der Fläche ausmachen (vgl. Abb. 46b). Die 
Ausnahme davon bilden eine Szene im Januar und eine im Juli. In der Janu­
ar-Szene sind erneut 3-D Strahlungsinteraktionen innerhalb eines kleinräu­
mig stark  inhomogenen  Wolkenclusters  dafür  verantwortlich,  dass  insge­
samt nur 1% der Pixel durch RADS, jedoch 6% der Pixel durch das PC-Pro­
dukt als regnend identifiziert werden. In der Juli-Szene gehen die niedrigen 
Werte  auf  einen Fehler  im Referenzdatensatz zurück, in dem die  7% der 
Aufnahme  umfassenden  Regenflächen  ausnahmslos  in  wolkenfreien  Be­
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Abbildung  48: POD, FAR und POFD der 221 nach zuneh­
mendem  Anteil  der  Niederschlagsfläche  sortierten  Terra-
MODIS-Szenen zwischen Januar und August 2004.
Abbildung (a)  zeigt die  Ergebnisse  unter  Verwendung der 
CP-RADS-Technik  auf  Pixelbasis,  (b)  den  Verlauf  unter 
ausschließlicher  Verwendung  des  CI-RADS-Algorithmus 
auf Pixelbasis und (c) die Indexwerte bei Verwendung von 
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reichen bzw. in Regionen mit transparenten Wolken auftreten. Höhere Wer­
te der POD sind aber nicht automatisch mit ausgedehnteren Niederschlags­
flächen verbunden, auch wenn sich, wie bei den meisten Testindizes, eine 
diesbezügliche Tendenz zeigt.  Dass RADS dabei  nicht  nur zufallsbedingt 
eine höhere Trefferquote aufweist, bestätigt sich auch durch den Verlauf der 
FAR, die sich tendenziell entgegengesetzt zur  POD verhält und mit zuneh­
mender Niederschlagsfläche abnimmt. Auch hier sind die maximalen Werte 
auf  die  erwähnten  Aufnahmen mit  sehr  geringer  Niederschlagsfläche  be­
schränkt. Dennoch werden auf Kilometerbasis in der Hälfte der Aufnahmen 
mehr als 58% aller vom Satellitenverfahren identifizierten Niederschlagspi­
xel von den Radardaten als nicht regnend eingestuft, was zu einem Mittel­
wert von 60% mit einer Standardabweichung von 25 Prozentpunkten führt.
Verglichen mit der FAR ist die POFD mit Werten kleiner 10% für fast 75% 
und Werten kleiner 20% für 88% aller Aufnahmen sehr gering, weist aber 
andererseits  den deutlichsten Zusammenhang mit  der  Niederschlagsfläche 
auf.  Die im Mittel bei 9% liegende Wahrscheinlichkeit  einer irrtümlichen 
Niederschlagsklassifikation des Satellitenverfahrens übersteigt aber dennoch 
nur in 4,5% aller Aufnahmen einen Wert von 30%.
Insgesamt  bestätigen  die  Kombinationen  aus  POD,  FAR und  POFD den 
auch für die drei in Kap. 5.2.1 dargestellten MODIS-Szenen gewonnenen, 
guten Qualitätseindruck des  Verfahrens.  Der  in  der  Berücksichtigung der 
Wolkeneigenschaften liegende Qualitätszuwachs zeigt sich aber erneut am 
besten in einem Vergleich mit den Werten, die auf einer ausschließlichen 
Verwendung des CI-RADS-Algorithmus beruhen (vgl. Abb. 48b, Tab. 11). 
In diesem Fall würde die  POD im Mittel auf 6% (Standardabweichung 12 
Prozentpunkte) zurückfallen, 75% aller Aufnahmen eine Trefferwahrschein­
lichkeit von maximal 4% aufweisen und nur knapp 9% eine POD von 20% 
überschreiten.  Trotz  dieser,  gegenüber  der  Verwendung  der  CP-RADS-
Technik im Mittel über alle Aufnahmen um Faktor 7,6 geringeren POD ist 
die FAR in 58% aller Fälle größer als 80% und weist einen Mittelwert von 
73% (Standardabweichung 34 Prozentpunkte) auf, was einer Zunahme um 
Faktor 1,2 gleichkommt. Entsprechend der deutlichen Abnahme der in die­
sem Fall  im Satellitenverfahren als  regnend klassifizierten Pixel  sinkt  die 
POFD auf einen Mittelwert von etwa 1,6%, wobei dieser unter den gege­
benen Umständen die Aussagekraft gänzlich verloren hat.
Ein weiterer Indikator für die Qualität des Retrievals zeigt sich in den Er­
gebnissen unter Berücksichtigung des 20 km Toleranzbereichs. Für 97% al­
ler  Aufnahmen resultiert  dies  in  einer  POD größer  80%.  Die  geringeren 
Werte der POD sind auf einen Teil der oben bereits erwähnten Szenen be­
schränkt. Annähernd das Gegenteil gilt für die  FAR, die in diesen Szenen 
nahe oder gleich 100%, in 71% der Aufnahmen jedoch weniger als 40% be­
trägt. Die resultierenden Mittelwerte liegen für die POD bei 96% (Standard­
abweichung 11 Prozentpunkte) und für die  FAR bei 32% (Standardabwei­
chung 30 Prozentpunkte). Trotz der gegenüber den Resultaten für CI-RADS 
wieder um etwa Faktor 4,5 größeren Niederschlagsfläche steigt die  POFD 
gegenüber diesen Ergebnissen nur um Faktor 2 auf 3,6%.
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5.2.2.4 CSI, HKD, HSS und ETS
Abbildung 49 zeigt die Ergebnisse der komplexeren Testindizes. Alle vier 
Qualitätswerte weisen einen ähnlichen Verlauf,  bei nur sehr geringer Ab­
hängigkeit  vom Umfang der  identifizierten  Niederschlagsfläche,  auf.  Die 
HKD folgt aufgrund ihrer Berechnung der Tendenz der POD und der POFD 
(vgl. Kap. 5.1.3), wobei Werte um 0 für die erwähnten 36 Aufnahmen mit 
Niederschlagsflächen kleiner 1% bzw. 5% zu finden sind. Der Mittelwert 
der HKD liegt bei 0,29 (Standardabweichung 0,19), und 25% aller Aufnah­
men zeigen Werte größer 0,4, 50% der Szenen größer 0,3. Diese Wertever­
teilung unterstreicht, zusammen mit dem Fehlen negativer HKD-Ergebnisse, 
die prinzipielle Eignung des Verfahrens, regnende von niederschlagsfreien 
Wolkenregionen zu unterscheiden. Der Vergleich mit der Performanz von 
CI-RADS, die zu HKD-Ergebnissen von weniger als 0,03 in 75% aller Fälle 
führt, zeigt erneut eine mittlere Verbesserung im Bereich von Faktor 7,3 und 
entsprechend der  POD und  POFD weichen bei Berücksichtigung einer 20 
km Toleranz mehr als 75% aller Aufnahmen um weniger als 0,1 vom Opti­
malwert ab.
Im Gegensatz zur Accuracy, deren Aussagekraft durch die hohe Anzahl der 
niederschlagsfreien Pixel in allen Aufnahmen verzerrt wird, bezieht der CSI 
nur die in einem der beiden Datensätze als regnend identifizierten Pixel mit 
ein. Die geringsten Werte sind wieder mit den Aufnahmen mit sehr kleinem 
Niederschlagsflächenanteil sowie den erwähnten zwei Ausnahmefällen ver­
bunden. Im Vergleich der Mittelwerte zu den nur auf CI-RADS basierenden 
Ergebnissen zeigt sich eine Steigerung um über Faktor 6. Zudem wird der 
auf CP-RADS basierende Mittelwert von 0,25 (Standardabweichung 0,18) 
in knapp 50% aller Fälle noch übertroffen, wohingegen der CI-RADS ba­
sierte, ohnehin schon sehr niedrige  CSI-Mittelwert von 0,04 in weniger als 
25% aller Szenen größer ist.
Die auf der CP-RADS-Technik beruhenden Ergebnisse mit niedrigem  CSI 
weisen i.d.R. kleinräumig stark inhomogene Niederschläge mit jeweils nur 
wenigen zusammenhängenden Pixeln auf, so dass geringste Lagefehler be­
reits zu sehr niedrigen Werten der Testgröße führen können, obwohl beide 
Produkte  tatsächlich  die  gleichen  Niederschlagsregionen  ausweisen.  Dies 
bringt auch der um Faktor 2,7 steigende Mittelwert des CSI von 0,69 bei Be­
rücksichtigung der 20 km Toleranz zum Ausdruck. In diesem Fall liegen die 
Ergebnisse für weniger als 20% der Aufnahmen unter 0,5, und die Hälfte al­
ler Aufnahmen weist einen CSI von über 0,76 auf.
Für den  ETS gelten die Ausführungen zum CSI analog. Durch die Berück­
sichtigung der zufallsbedingten Wahrscheinlichkeit eines Treffers liegen die 
Werte jedoch unter denen des CSI. Die Differenzen verhalten sich dabei auf­
grund der mit der Niederschlagsfläche ebenfalls steigenden Wahrscheinlich­
keit für zufällige Treffer proportional zur Anzahl der als regnend klassifi­
zierten Pixel. Die dennoch als gut einzustufenden Ergebnisse des ETS unter­
streichen die Qualität des Satellitenverfahrens.
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Abbildung  49: CSI, ETS, HSS und HKD der 221 nach zu­
nehmendem Anteil der Niederschlagsfläche sortierten Terra-
MODIS-Szenen zwischen Januar und August 2004.
Abbildung (a)  zeigt die  Ergebnisse  unter  Verwendung der 
CP-RADS-Technik  auf  Pixelbasis,  (b)  den  Verlauf  unter 
ausschließlicher  Verwendung  des  CI-RADS-Algorithmus 
auf Pixelbasis und (c) die Indexwerte bei Verwendung von 
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Wie der ETS, so berücksichtigt auch der HSS, der den richtig klassifizierten 
Anteil  der  Aufnahmefläche angibt,  die zufällige  Wahrscheinlichkeit  eines 
richtig ausgewiesenen Pixels. Durch die Einbeziehung der korrekt als nie­
derschlagsfrei erkannten Pixel liegen seine Werte in der Regel über denen 
des  CSI. Der Mittelwert liegt bei 0,28 und wird in nahezu der Hälfte aller 
Aufnahmen übertroffen. Auch hier sind die niedrigsten Werte auf die ge­
nannten, extrem niederschlagsarmen Szenen beschränkt.  Wie zu erwarten, 
sind die ausschließlich auf CI-RADS basierenden Ergebnisse deutlich gerin­
ger und liegen in der Größenordnung der korrespondierenden  CSI Werte, 
wohingegen die Berücksichtigung der 20 km Toleranz zu einer Verbesse­
rung der Ergebnisse um Faktor 2,7 führt.
5.2.3 Zusammenfassung der Ergebnisse der Validierungsstudie 
von RADS
Die dargestellten Ergebnisse zeigen, dass die neu entwickelte Verfahrens­
kombination aus SACURA und RADS grundsätzlich in der Lage ist, kom­
plexe Niederschlagssituationen in ihrer Gesamtheit  zu erfassen. Schon die 
gute Übereinstimmung zwischen den Anteilen der Niederschlagsflächen in 
den Satelliten- und Radardaten deutet zusammen mit den Werten des  Bias 
darauf hin, dass prinzipiell die gleichen Niederschlagssysteme erfasst wer­
den. Dies wurde durch eine visuelle Verifikation aller in den Vergleich ein­
bezogenen Szenen bestätigt. Die mit steigendem Anteil der Niederschlags­
fläche grundsätzlich gegenläufigen Tendenzen von  POD (zunehmend) und 
FAR (abnehmend) zeigen, dass die Ausweisung von Niederschlagsregionen 
begründet erfolgt, da andernfalls die  FAR mit zunehmender Niederschlags­
fläche im Satellitenverfahren ebenfalls zunehmen würde. Gleiches resultiert 
aus den die POD und POFD umfassenden Ergebnissen der HKD, und auch 
die um die Zufallswahrscheinlichkeit korrigierten Werte der  ETS und  HSS 
erreichen für Vergleiche auf Pixel- und Einzelszenenbasis sehr gute Werte. 
Die Qualität der Testergebnisse zeigt sich dabei besonders im Vergleich mit 
den  ausschließlich  auf  dem  CI-RADS-Algorithmus  basierenden  Kenn­
werten, die im Mittel um Faktor 5 geringer sind.
Hinsichtlich der Aufnahmen mit am weitesten vom Optimalwert entfernten 
Testergebnissen kann festgehalten werden, dass diese quasi niederschlags­
frei  sind.  Eine Ausnahme bilden die beiden erwähnten Szenen im Januar 
bzw. Juli, in denen zufällige Fehler im Radarprodukt bzw. im Retrieval der 
Wolkeneigenschaften ausschlaggebend waren. Die übrigen Aufnahmen mit 
eher geringen Qualitätsindizes waren durch eine kleinräumig stark inhomo­
gene Verteilung der Niederschlagsfläche mit jeweils nur wenig zusammen­
hängenden Pixeln geprägt. Dass dennoch beide Verfahren in der überwie­
genden Anzahl dieser Aufnahmen die gleichen Niederschlagssysteme erfasst 
haben, zeigt nicht nur eine visuelle Interpretation, sondern bestätigen auch 
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die überwiegend sehr guten Ergebnisse  bei  Berücksichtigung eines räum­
lichen Toleranzbereichs von 20 km, der anstelle einer nicht möglichen zeit­
lichen Aggregation gewählt wurde.
Basierend  auf  den  221 analysierten  MODIS-Aufnahmen zwischen  Januar 
und August 2004 kann somit das Konzeptmodell des neu entwickelten CP-
RADS als sehr tragfähig bewertet werden. Die Berücksichtigung der Wolke­
neigenschaften, namentlich der optischen Wolkendicke und des effektiven 
Wolkentropfenradius,  ermöglicht  eine  deutlich  verbesserte  Erfassung  der 
Niederschlagsfläche über Mitteleuropa, wie sie durch bisherige, v.a. auf die 
Identifikation konvektiver Kerne abgestimmte Verfahren nicht möglich ist.
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6 Zusammenfassung und Ausblick
Ziel  der  vorliegenden  Arbeit  war  die  Entwicklung  eines  automatisierten 
Verfahrens  zur  Abgrenzung  der  Niederschlagsfläche  auf  Basis  optischer 
Sensoren unter  spezieller  Berücksichtigung der Niederschlagsprozesse  au­
ßertropischer Zyklone. Zu diesem Zweck wurde das Rain Area Delineation 
Scheme (RADS) entwickelt, das im Gegensatz zu den bisherigen Techniken 
in der Lage ist, neben konvektiv bestimmten Niederschlagssituationen auch 
advektiv/stratiform regnende Wolkenbereiche zu identifizieren.
Die grundlegende Hypothese im Hinblick auf die Konzeption von RADS 
war, dass die Niederschlagsfläche durch eine Kombination aus Wolkendicke 
und Wolkentropfengröße abgeleitet werden kann. Als geeignete Kennwerte 
dieser Wolkeneigenschaften wurden die optische Wolkendicke und der ef­
fektive  Wolkentropfenradius  ausgewählt.  Zur  Umsetzung dieses  Konzept­
modells  mussten diverse Techniken entwickelt  bzw. angepasst  und erwei­
tert, in eine operationelle Prozessierungsarchitektur integriert und ferner in 
Evaluierungsstudien auf ihre Belastbarkeit geprüft werden. Entscheidend für 
den Erfolg der Arbeit waren dabei vor allem folgende Punkte:
– Die  Anpassung  bzw.  Erweiterung  des  ursprünglich  von 
KOKHANOVSKY et al. (2003) entwickelten Semi-Analytical CloUd Re­
trievals (SACURA) ermöglicht eine rechenzeitoptimierte Ableitung 
der für die Identifikation der Niederschlagsfläche notwendigen Wol­
kenparameter. Die Erweiterung des ursprünglich für SCIAMACHY 
implementierten Algorithmus (vgl.  NAUSS et al. 2005) war im Hin­
blick auf die spätere Übertragbarkeit des Retrievals auf SEVIRI not­
wendig, da sich die Fehlerspannen der genäherten Gleichungen für 
die  Reflexionsfunktion  halbunendlicher  Wolken  proportional  zum 
Satellitenzenit  verhalten.  Für  den  Einsatz  in  mittleren  und hohen 
Breiten und damit verbundene Zenitwinkel größer 50° wurden des­
halb  exakte  Strahlungstransferrechnungen  mit  dem  Modell  von 
MISHCHENKO et al. (1999, 2002) durchgeführt, um eine Tabelle für die 
Reflexionsfunktion erstellen und in  SACURA integrieren zu kön­
nen. Ferner war die Erweiterung des Verfahrens um die Berücksich­
tigung der Bodenalbedo Voraussetzung für einen Einsatz über Land­
flächen.  Die damit  notwendig werdenden Albedoprodukte werden 
auf Basis der wolkenfreien Pixel aller zur Verfügung stehenden Sze­
nen der jeweils letzten 30 Tage berechnet. Eine Ableitung der op­
tischen  und mikrophysikalischen  Wolkenparameter  ist  damit  über 
Wasser- und Landflächen sowie unter  Verwendung geostationärer 
Sensoren möglich.
6 Zusammenfassung und Ausblick 126
– Die Entwicklung der RADS-Technik ermöglicht  eine physikalisch 
begründete Erfassung der Niederschlagsfläche auf Basis der mit SA­
CURA abgeleiteten Wolkenparameter. Die Identifizierung der Nie­
derschläge beruht auf einer autoadaptiven Bestimmung des für die 
Niederschlagsentwicklung notwendigen  effektiven  Wolkentropfen­
radius in Abhängigkeit  der  optischen Dicke auf Pixelbasis.  Durch 
den Verzicht auf bisher übliche Temperaturschwellwerte ist RADS 
somit nicht auf die Erfassung konvektiv dominierter Ereignisse be­
schränkt, sondern ermöglicht auch die Erfassung der in Zusammen­
hang mit außertropischen Zyklonen weiträumig auftretenden, strati­
formen Niederschlagsfelder.
– Die Realisierung der umfangreichen Berechnungen sowie der opera­
tionelle Einsatz des Verfahrens wird durch die Neuentwicklung ei­
ner operationellen Prozessierungskette für Terra-/Aqua-MODIS-Da­
ten (MOPS, NAUSS & BENDIX 2005) ermöglicht. Die modulare Archi­
tektur  von MOPS stellt  die  einfache  Integration  zusätzlicher  Pro­
grammpakete  über  definierte  Schnittstellen  sicher,  so  dass  eine 
schrittweise Erweiterung um Verfahren zur Ableitung der Wolken­
parameter sowie der Niederschlagsfläche möglich war. Darüber hi­
naus ist durch die Trennung von Vor-/Nachprozessierung und Pro­
duktberechnung  eine  einfache  Portierung  der  als  einzelne  Pro­
gramme  implementierten  Fernerkundungstechniken  (SACURA, 
RADS, etc.) auf andere Satellitensysteme möglich, sofern diese, wie 
beispielsweise Meteosat-8-SEVIRI, über zu MODIS korrespondie­
rende Spektralkanäle verfügen.
Die  Eignung der  erweiterten  SACURA-Technik  konnte  in  einer  Evaluie­
rungsstudie mit Datensätzen über dem Pazifik und über Mitteleuropa bestä­
tigt werden. Hierfür wurde neben dem Wolkenparameterretrieval der NASA 
(MOD06-Produkt,  PLATNICK et  al.  2003)  auch  das  ATSK3-Verfahren  der 
JAXA (NAKAJIMA & NAKAJIMA 1995, KAWAMOTO et al. 2001) verwendet. Letz­
teres musste auf MODIS angepasst und in die Logik von MOPS integriert 
werden. Die Anpassung umfasste in erster Linie die Neuberechnung sämt­
licher von ATSK3 benötigter look-up-Tabellen unter Verwendung der spek­
tralen Eigenschaften der MODIS-Kanäle. Die neuen Tabellen beruhen auf 
exakten Strahlungstransfersimmulationen des RSTAR5b-Modells (NAKAJIMA 
& TANAKA 1986, 1988). Für die Bereitstellung notwendiger Zusatzdaten (Al­
bedo,  Untergrundtemperatur,  Vertikalprofile  meteorologischer  Parameter) 
wurden entsprechende Techniken entwickelt  und ebenfalls  in MOPS inte­
griert.
Eine 221 MODIS-Szenen der Monate Januar bis August 2004 umfassende 
Studie  zeigte  abschließend  die  Qualität  der  entwickelten  RADS-Technik. 
Die auf Daten der Sommerhochwasserperiode 2002 beruhende autoadaptive 
Trennfunktion für  Niederschlagsflächen auf Basis  des effektiven Wolken­
tropfenradius  und  der  optischen  Dicke  hat  sich  als  sehr  stabil  erwiesen. 
Trotz des Vergleichs von raum-zeitlich nicht aggregierten RADS-Ergebnis­
sen mit korrespondierenden DWD-Radardaten zeigten die Verifikationstests 
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gute Ergebnisse. Die Auswahl der Bundesrepublik Deutschland als Gebiet 
für die Evaluierungsstudie begründet sich zum einen durch die Verfügbar­
keit eines ausreichend dichten Bodenradarmessnetzes zur flächendeckenden 
Validierung.  Zum anderen  modifiziert  die  naturräumliche  Gliederung  die 
idealtypischen Niederschlagsprozesse (vgl. Kap. 2.3) in vielfältiger Weise, 
so dass angenommen werden kann, dass ein hier funktionsfähiges Verfahren 
unmittelbar auf andere, ebenfalls im Einfluss außertropischer Zyklone ste­
hende Regionen übertragbar ist.
Durch die erfolgreiche Umsetzung der genannten Teilziele (vgl. auch Kap. 
1.3) kann somit die anfangs formulierte Grundhypothese, die eine Ableitung 
der  Niederschlagsfläche  auf  Basis  von  Wolkenparametern  postuliert,  in 
vollem Umfang bestätigt werden. Dies gilt in gleicher Weise für die übrigen 
Annahmen:
– Die Verwendung der bezüglich ihrer spektralen Auflösung deutlich 
verbesserten  Satellitensensoren  neuerer  Generation  ermöglicht  die 
Ableitung der  optischen  und mikrophysikalischen  Wolkenparame­
ter.
– Die Ableitung der Wolkenparameter  und damit in der Folge auch 
der Niederschlagsregionen ist durch die Verwendung optischer Sen­
soren nicht nur über Wasser-, sondern auch über Landflächen mit 
vergleichbarer Genauigkeit möglich.
– Die physikalisch begründete Abgrenzung von Niederschlagsflächen 
auf unmittelbarer Basis der optischen Wolkendicke und des effek­
tiven Wolkentropfenradius ermöglicht die Identifikation konvektiver 
und  stratiformer  Niederschlagsregionen.  Die  Anwendbarkeit  von 
RADS in durch außertropische Zyklone dominierten Regionen der 
mittleren und hohen Breiten ist damit gegeben.
Zusammenfassend kann festgehalten werden, dass das neu konzipierte Rain 
Area Delineation Scheme eine trag- und ausbaufähige Basis zur räumlichen 
Erfassung der  Niederschlagsflächen,  speziell  in  den  durch  außertropische 
Zyklone dominierten Bereichen der Mittelbreiten, darstellt. Neben der An­
wendung in klimatologischen Studien zur Untersuchung der raum-zeitlichen 
Verteilung von Niederschlagsereignissen, bildet es damit die Grundlage so­
wohl für eigenständige optische Verfahren, in denen die Niederschlagsrate 
z.B. auf Basis von Wolkenmodellrechnungen zugewiesen wird, als auch für 
hybride Retrievals,  bei denen die Regenrate  auf Mikrowellendaten beruht 
und nur die Niederschlagsfläche aus den optischen Aufnahmen abgeleitet 
wird. Eine weitere Verwendungsmöglichkeit ist auch im Rahmen der Daten­
assimlierung zur Initialisierung bzw. Laufzeitkorrektur numerischer Wetter- 
und Klimamodelle zu sehen. 
Die genannten Anwendungen setzen aufgrund der raum-zeitlich hoch varia­
blen  Niederschlagsverteilung  jedoch  ein  quasi-kontinuierliches  Beobach­
tungssystem voraus, wie es für Mitteleuropa seit dem Frühjahr 2004 durch 
den  geostationären  Meteosat-8-SEVIRI zur  Verfügung steht.  Aus  diesem 
Grund wurde bei der Konzeption und Implementierung auf die Übertragbar­
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keit zwischen MODIS und SEVIRI geachtet. Die Entwicklung auf Basis des 
MODIS-Sensors hat den Vorteil, dass trotz des um 18 Monate verzögerten 
Starttermins von Meteosat-8 bereits heute ein validiertes Verfahren zur Ab­
leitung  der  Niederschlagsflächen  zur  Verfügung steht,  welches  nach  Ab­
schluss dieser Arbeit auf SEVIRI übertragen werden kann.
Einen Ausblick auf die sich durch den Einsatz geostationärer Sensoren erge­
benden Möglichkeiten,  z.B. im Rahmen klimatologischer  Fragestellungen, 
gibt Abb. 50. Sie zeigt die Verteilung der Niederschlagsereignisse auf Basis 
der  221  in  der  Validierungsstudie  berücksichtigten  MODIS-Szenen  zwi­
schen Januar und August 2004. Es wird an dieser Stelle ausdrücklich darauf 
hingewiesen, dass Abb. 50 nicht als Niederschlagsklimatologie zu verstehen 
ist,  sondern lediglich die Niederschlagshäufigkeit  der 221 vormittäglichen 
Momentaufnahmen wiedergibt. Dennoch zeigen sich bereits einige Charak­
teristika der Niederschlagsverteilungen Mitteleuropas, wie sie u.a. auch bei 
WEISCHET & ENDLICHER (2000) oder im Hydrologischen Atlas von Deutsch­
land  (BUNDESMINISTERIUM FÜR UMWELT,  NATURSCHUTZ UND REAKTORSICHERHEIT 
2003) zu finden sind.
Entsprechend der witterungsklimatischen Situation Mitteleuropas sind hohe 
(vormittägliche)  Niederschlagshäufigkeiten  (>  20%)  mit  den  Mittel-  und 
Hochgebirgslagen, niedrige (< 15%) mit Tal- und Beckenlagen verbunden. 
Dies zeigt sich z.B. im Südwesten der Aufnahme, wo sich der Rheingraben 
deutlich von den Vogesen und dem Schwarzwald absetzt. Weitere Maxima 
zeichnen sich v.a. im Südwesten der Schwäbischen Alb, im Bereich der Ei­
fel,  in der Region Westerwald/Rothaargebirge/Sauerland und im Harz ab. 
Zudem ist der Einfluss alpiner Stauwetterlagen im Alpenvorland deutlich zu 
erkennen. Die übrigen Zentren der Niederschlagsaktivität  sind, mit Unter­
brechungen, entlang der Achse Schwäbische und Fränkische Alb, Fichtelge­
birge und Erzgebirge sowie andeutungsweise im Thüringer Wald zu finden. 
Die  Niederschlagsfrequenz  ist  kleinräumig  hohen Variationen  unterlegen, 
die z.B. auf Luv-/Lee-Effekte zurückzuführen sind. So ist die Niederschlags­
häufigkeit im Bereich der Westabdachung des Feldbergs ca. 25% größer als 
im Bereich der Ostabdachung. Gleiches gilt für die west- bzw. ostexponierte 
Flanke des Harzes. Großräumig ist der westzyklonale Einfluss v.a. im Nord­
osten Deutschlands zu erkennen, aber auch die nur wenige Niederschlagser­
eignisse aufweisenden Hessischen Becken treten deutlich hervor. Anderer­
seits dürfen die relativ niedrigen Frequenzen v.a. im Bereich des Böhmer­
walds nicht überinterpretiert werden, da im Juli nur drei vormittägliche Auf­
nahmen zur Verfügung standen, gerade der südöstliche Bereich in Abb. 50 
aber  in  den  Sommermonaten  durch  konvektive  Niederschläge  dominiert 
wird (vgl.  REUDENBACH 2003). Es ist daher zu erwarten, dass sich die rela­
tiven  Unterschiede  der  Niederschlagshäufigkeit,  vor  allem  innerhalb  der 
kontinental geprägten östlichen bzw. südöstlichen Regionen Mitteleuropas, 
bei Verwendung quasi-kontinuierlicher Datensätze abschwächen.
Die kurze Darstellung der Niederschlagsverteilung dient der Verdeutlichung 
des generellen Anwendungspotentials der Technik. Bereits die auf lediglich 
221 MODIS-Szenen beruhende, räumliche Verteilung der Niederschlagsfre­
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quenz zeigt wichtige Grundzüge einer niederschlagsklimatologischen Glie­
derung Deutschlands. Dies unterstreicht, zusätzlich zu der in Kap. 5 darge­
stellten Validierungsstudie, die Eignung des neu entwickelten Konzeptmo­
dells,  bislang  nicht  untersuchbare  niederschlagsklimatologische  Fragestel­
lungen erfolgreich zu bearbeiten. Im Unterschied zu den auf Stationsdaten 
basierenden, die Niederschlagsverteilung räumlich und zeitlich generalisie­
renden Interpolationstechniken erlaubt die auf Meteosat-8-SEVIRI übertra­
gene  RADS-Technik  eine  differenzierte  Analyse  der  Niederschlagsvertei­
lung im Kilometerbereich bei einer zeitlichen Auflösung von 15 Minuten für 
den gesamten europäischen Raum. Derartige, auch die Dynamik erfassende 
Untersuchungen konnten bisher nur für kleinste Flächen und nur unter ho­
hem personellen und messtechnischen Aufwand realisiert werden. Vor die­
sem Hintergrund liefert die Implementierung von RADS für Meteosat-8-SE­
VIRI eine bisher nicht verfügbare Datengrundlage sowohl für gesellschafts­
politisch relevante Fragestellungen im Rahmen der angewandten hydrolo­
Abbildung 50: Relative Anzahl der Niederschlagsereignisse auf Basis von 
221 Terra-MODIS-Szenen zwischen Januar und August 2004.
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gischen bzw. klimatologischen Forschung als auch für die Grundlagenfor­




The measurement of precipitation, especially with high spatio-temporal re­
solution, is still a crucial and to a certain degree unresolved task in meteoro­
logy and as a matter of principle, only remote sensing systems (ground ba­
sed radar or satellite based optical or microwave sensors) can be used. The­
refore,  many  authors  have  developed  rainfall  retrievals  for  optical  and 
microwave sensors. On the one hand, the commonly used cloud-top tempe­
rature threshold values limit the application of optical  techniques to deep 
convective (and therefore cold) thunderstorm clouds which is suitable for 
the tropics but not for mid- to high-latitude precipitation systems. On the 
other hand, the microwave techniques which are able to identify not only 
convective but also advective/stratiform raining clouds, which is important 
in the context of extra-tropical cyclones, have a significant lack of accuracy 
over land surfaces. Moreover, because microwave sensors are only available 
on polar orbiting systems, their temporal resolution is rather poor compared 
to a 15 minute resolution of the latest geostationary sensors (e. g. Meteosat-
8 SEVIRI).
Therefore, the overall aim of this study was the development of a new re­
trieval  technique  for  the  identification  of  convective  and  advective/strati­
form precipitating clouds using optical satellite data.Since cloud-top tempe­
rature values  are insufficient  for  the identification of advective/stratiform 
precipitating clouds, a new concept model is introduced asserting that preci­
pitating clouds need both large enough droplets to fall out and a large en­
ough vertical extension not only to allow sufficient droplet growth but also 
to prevent medium size rain droplets from evaporating below the cloud base. 
For the realisation of this concept, two techniques are necessary: 
1. An algorithm for the retrieval of the cloud optical depth as an indi­
cator for the vertical extension of the clouds and the cloud effective 
droplet radius as an indicator for the droplet size.
2. A function for the computation of an autoadaptive threshold value 
of  the  effective  radius  with  respect  to  the  corresponding  optical 
thickness  on  a  pixel  basis  to  delineate  raining  from non-raining 
cloud areas. 
The  cloud  properties  are  retrieved  using  the  Semi-Analytical  CloUd Re­
trieval  Algorithm  (SACURA,  KOKHANOVKSY et  al.  2003,  KOKHANOVSKY & 
NAUSS 2005) which enables a computer-time efficient but still very accurate 
retrieval of the cloud optical thickness and the effective cloud droplet radi­
us.  The  suitability  of  SACURA has  been  shown in  an  evaluation  study 
where SACURA-based cloud properties have been compared to established 
but computer-time expensive algorithms of the American (NASA) and Japa­
nese (JAXA) space agencies (NAUSS  et al. 2005). 
The function for the autoadaptive threshold value of the effective droplet ra­
dius has been found by a comparison between ground based precipitation ra­
dar data from the German weather service (DWD) and the satellite retrieved 
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cloud properties. As a test horizon, the time period of the severe European 
summer flooding in August 2002 has been selected since all precipitation 
processes relevant for the mid-latitudes occurred during these weeks. Imple­
mented in an operational processing scheme (NAUSS & BENDIX 2005), these 
techniques form the new Rain Area Delineation Scheme (RADS).
The new RADS has been evaluated using 221 MODIS scenes between Janu­
ary and August 2004 by comparing the satellite-derived rainfall areas with 
ground based DWD radar measurements. The statistical test procedures used 
for this validation are in accordance with the recommendations of the Inter­
national Precipitation Working Group (IPWG). The results indicate a good 
performance of the new retrieval technique.
For more information about the current study in English language please re­
fer to the articles cited on the second page or contact the author for informa­
tion about upcoming articles.
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